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1 41“ Transporte y sedimentacion glaciar

14.1.1 Alimentacién y ambientes

glaciares

Los glaciares son capaces de transportar grandes cantida-
des de material rocoso a distancias considerables, pero no
todos los detritos movilizados se deben a la actividad ero-
siva glaciar. Puede haber otras muchas fuentes de proce-
dencia, tal como los clastos que resultan de los procesos
de gelifraccion de las rocas que enmarcan las masas gla-
ciares. Otro tipo de suministro viene dado por avalanchas
de nieve y roca, deslizamientos y cursos extraglaciares que
desembocan en el conjunto glaciar. También, en ocasiones,
la actividad volcdnica explosiva aporta piroclastos a las ma-
sas de hielo, como en algunos nevados andinos que recu-
bren aparatos volcinicos. Finalmente, la accién edlica
puede suministrar particulas al conjunto glaciar (Boulton,
1978; Small, 1987; Kirkbride, 1995; Benn y Evans, 1998).

Enel oeste de Groenlandia, 1a descarga de detritos tie-
ne lugar predominantemente en el margen del casquete, a
través de la capa de hielo basal. La abundacia relativa de
detritos constituye un control importante de los procesos
y caracteristicas glaciares sedimentarias. La produccién de
sedimentos varfa substancialmente entre dos casquetes y
dos valles glaciares (Knight e al., 2002).

Estos detritos pueden transportarse dentro del glaciaren
tres ambientes distintos. El material movilizado sobre la su-
perficie del hielo constituye los detritos supraglaciares,
que son angulosos y estdn poco o nada modificados por la
actividad glaciar. Son mds abundantes sobre los glaciares
de valle, ya que sus flancos rocosos alimentan a la super-

FIGURA 14.1 Gaciar negro de
Baltoro a unos 4.300 m, en al
Karakorum (Pakistan). Foto

J Lopez-Martinez.
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ficie del hielo, mientras que en los casquetes la tinica ali-
mentacién que reciben es de las paredes de los nunataks.
En la zona de acumulacién los detritos supraglaciares pue-
den quedar tapados por nieve y, por otra parte, en algunas
dreas de montafia estos detritos llegan a recubrir la casi to-
talidad de la superficie del hielo, tal como puede observarse
en los glaciares negros del Karakorum y del Himalaya (Fig.
14.1), efectuando una labor protectora de la fusion del hie-
lo. En general, la proporcién de detritos aumenta hacia el
frente de la lengua en la mayoria de los valles glaciares y
en la zona de ablacién una gran parte del material ocupd,
con anterioridad a la fusién, una posici6n intraglaciar. El
transporte de los detritos supraglaciares se efectiia como en
una cinta transportadora, pudiendo movilizarse enormes
bloques a grandes distancias.

Los detritos endoglaciares pueden encontrarse dise-
minados en la masa de hielo y su proporcién con respecto
al hielo raramente excede el 15%, o bien se presentan en
bandas planares de hasta 5 m de potencia separadas por hie-
lo limpio, pudiendo alcanzar en ellas hasta un 80% de la
masa total (Embleton, 1979a). Estas bandas son rellenos de
grietas, aunque en la mayoria de los casos son detritos sub-
glaciares movilizados hacia ariba a lo largo de planos de
cizallamiento. Este transporte se lleva a cabo en zonas de
flujo compresivo del valle glaciar y otras veces la com-
presion resulta de morrenas terminales que obstruyen el
avance del hielo (Goldthwait, 1951; Boulton, 1970a).

Los detritos subglaciares pueden derivar del propio le-
cho o de material que penetra a favor de grietas y tiineles.
Estos detritos de fondo experimentan abrasién y roturas, y




su redondez es mayor y méds elevado el porcentaje de fi-
nos. El transporte tiene lugar por traccién (Sharp, 1988),
en el que las particulas deslizan y ruedan empujadas por
el glaciar o si el lecho es deformable las particulas opri-
mirin el fondo o se incrustardn en el mismo. La forma de
los clastos y su orientacién afectan al modo de desliza-
miento, de tal manera que los que son alargados se orien-
tan en la direccidn del flujo (Price, 1973).

14.1.2 Mecanismos de
sedimentacion glaciar

Los detritos existentes en la masa de hielo pueden trans-
portarse al margen glaciar, depositarse en el lecho, incor-
porarse al agua de fusion glaciar o perderse en los icebergs.
Existe un conjunto de procesos primarios ligados a la se-
dimentacién del material transportado por los glaciares y
otros posteriores que modifican el sedimento depositado
(Whiteman, 1995). Segiin Boulton (2006) existen tres for-
mas principales de sedimentaci6n de till: fusién o deshie-
lo supraglaciar (melt-ouf), subglaciar (lodgement) y por
deformacidn.

El deshielo supraglaciar (Fig. 14.2) esla principal for-
ma de ablacin y caracteriza a los glaciares templados, ya
que los glaciares frios presentan una escasa fusion. Asi, en
los primeros el deshielo puede alcanzar valores de 12
m/afio, mientras que en la Antértida se limita a pocos cen-
timetros al afio (Embleton, 1979a). Este deshielo supra-
glaciar es muy superior al que tiene lugar en la base del
glaciar. Como consecuencia de la fusién los detritos se li-
beran para dar origen al till supraglaciar, que puede con-
servar estructuras desarrolladas durante el transporte
glaciar (Lawson, 1979). Los defritos se afiaden gradual-
mente a la capa de till por una continua acrecién. La pre-
sencia de esta cobertera de material supraglaciar retarda la
fusién del hielo infrayacente. El material supraglaciar pue-
de permanecer in situ 0 movilizarse por aguas de deshielo

y en las lenguas glaciares la mayor parte del till supragla-
ciar estd afectado por flujo y deslizamiento rotacional
(Dreimanis, 1988). El till empapado de agua se desplaza
por gravedad, influyendo en su movimiento el gradiente de
la superficie, la rugosidad y el porcentaje de agua. Se re-
conocen flujos de varios metros por minuto y los detritos
movilizados alcanzan distancias de decenas o incluso cen-
tenas de metros (Sudgen y John, 1976).

En el deshielo subglaciar pueden actuar tres fuentes de
calor: el flujo geotérmico, el calor de friccién debido al des-
lizamiento del hielo y el resultante del aumento de presién
por obstrucciones de un substrato irregular (Embleton,
1979a). Todos estos aportes calorificos traen consigo la fu-
sién del hielo subglaciar y la deposicion de los defritos exis-
tentes. La sedimentacién (lodgement) subglaciar implica el
deshielo bajo presion en un glaciar en movimiento y la li-
beracién continua de particulas produce una acrecién, que da
origenal till basal. Las irregularidades existentes en el lecho
se rellenan de till paulatinamente, suavizando el perfil del
fondo (Boulton, 1971) (Fig. 14.3). El till subglaciar presen-
ta estructuras de cizallamiento que resultan de esfuerzos des-
armmollados durante el movimiento del hielo (Boulton, 1970a,
b) (Fig. 14.4). Los sedimentos subglaciares saturados en
agua se deforman por el peso del hielo (Boulton, 1975,
1982). Se produce un flujo subglaciar en el que el till opri-
mido puede movilizarse hacia grietas o cavidades basales.
Este flujo pldstico de till empapado de agua puede tener una
periodicidad anual en glaciares templados. En verano, el
agua penera por las grietas saturando el till y fluye con pos-
terioridad. En invieno cesa el proceso. Este till hiimedo re-
ordena su fibrica. Por otra parte, el hielo en su movimiento
erosiona el till subglaciar, generando un conjunto de surcos
y formas drumlinoides, que se conocen como morrenas aca-
naladas (fluted moraines) (Sudgen y John, 1976).

En los bordes del glaciar tiene lugar el deshielo conla
consiguiente sedimentacidn de detritos supraglaciares, en-
doglaciares y subglaciares. Esta descarga marginal da ori-

FIGURA 14.2 Deshielo
supraglaciar en el frente del
Glaciar Root (Alaska). Foto
B Lucha.
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FIGURA 14.3 Acumulacién de

fill subglaciar en la base de los
gaciares Svalbard, Spitsbergen.

Mitese la cavidad existente al

abrigo de una roca abomregada,

que se rellena por till (Boulton, \
1871, modificado en Sugden y

John, 1976).

. \\k\\

_— Planos principales de cizallamiento con espejos de falla
&> Clastos intercalados

FIGURA 14.4 Esguema que indica estructuras de
dzallamiento en till subglaciar resultantes de esfuerzos bajo
hielo en movimiento (Boulton, 1970a).

gen a cordones morrénicos que indican posiciones margi-
nales. El till no suele presentar fibrica. Si el glaciar avan-
za se produce el empuje del material suelto depositado en
el margen frontal dando origen a morrenas de empuje. El
till se pliega y se fractura formando estructuras imbricadas.
La fébrica resultante tiene una orientacién paralela a la di-
reccién del movimiento del hielo (Croot, 1987; Van der
‘Wateren, 1987).

14.1.3 Caracteristicas del till

Hl till es un depésito pobremente clasificado constituido
por una gran variedad de tamafios de grano, con frag-
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mentos de dimensién de bloque empastados en una ma-
riz de grano fino, a veces arcillosa. El till no presenta es-
tratificacién y, por lo general, estd formado por una amplia
variedad de tipos de roca y los clastos suelen aparecer afa-
cetados y estriados (Sugden y John, 1976). Algunos in-
vestigadores utilizan el término de morrena como
equivalente al de till, pero el vocablo morrena tiene una
acepcién morfolégica, mientras que la de till es sedimen-
tolégica (Price, 1973).

Los glaciares tienen una gran capacidad de transporte
como lo demuestran los blogues erraticos (Fig. 14.5), que
son bloques situados en superficies rocosas o sobre mate-
rial depositado por la actividad glaciar, en los que gene-
ralmente sus litologfas son distintas a las del material sobre
las que se asientan. Las dimensiones de estos bloques son,
en ocasiones, espectaculares, como el bloque errdtico
Schollen, en Alemania, de 4 km por 2 km por 120 m (Pri-
ce, 1973). El bloque errdtico Okotoks, cerca de Calgary
(Canadd), tiene un peso de 118.000 Tm (Sharp, 1988). Si
se reconoce el lugar de procedencia por su litologfa po-
demos deducir la distancia que ha recorrido. Algunos de
estos bloques errdticos indicadores se han desplazado has-
ta 1.200 km. (Fig. 14.6) (Flint, 1971).

La distribucion del tamaiio de las particulas pro-
porciona datos muy valiosos sobre la formacién del till.
La mayoria presentan una distribucién bimodal con un
pico correspondiente a fragmentos de tamafio bloque-gra-
va y otro relativo a la matriz (Dreimanis y Vagners, 1971)
(Fig. 14.7). Para una litologia determinada el tamafio de
grano disminuye al aumentar la distancia al drea fuente y
un predominio de granos minerales sobre los fragmentos
de roca indica un alto grado de madurez del till. Todo ello
sefiala que existen unos mecanismos de clasificacién en



FIGURA 14.6 Trayectorias de bloques eraficos indicadores
en el Casquete Escandinavo. 1. Rocas del distrito de Oslo.

2. Porfidos de Dala. 3. Granitos rapakivi de las Islas Aland

y parfidos cuarciferos. 4. Diabasa olivinica de Satakunta

y parfido uralitico de Hameenlinna. 4a. Kamaita de Lappajérvi.
5. Granitos rapakivi de Viipuri. 6. Granitos rapakivi del Lago
Ladoga. 7. Sienita nefelinica de Umptek y Lujavr-Urt {en Flint,
1971).

los glaciares que estdn en relacién con la rotura de los frag-
mentos. Si estos son de naturaleza calcdrea el till puede
verse substancialmente modificado por la disolucién de los
carbonatos (Sudgen y John, 1976).

La fabrica del till hace referencia a la disposicién de
las particulas que lo componen. También se denomina gla-
dotectonita (Elson, 1989). Muchas veces es visible la or-
denacidn de las partfculas, sobre todo en la orientacidon de
los ejes mayores de los fragmentos de gran tamaiio (Fig.
14.8). El andlisis de la direccién y buzamiento de los clas-
tos alargados en el till se utiliza para determinar la direc-
cion antigua del flujo del hielo (Flint, 1971; Benn, 1995).

FIGURA 14.5 Bloques
ematicos. Markarfljot (Islandia).
Foto F. Gutiérrez.
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FIGURA 14.7 Distribucion bimodal del tamaiioc de particulas
en un till (Dreimanis y Vagners, 1971).

Estos estudios de la fabrica del till hay que extenderlos a
varias estaciones de un drea, ya que un (inico dato puede
conducir a interpretaciones erréneas. Ademds, estas in-
vestigaciones pueden ayudar a diferenciar dos o mds tipos
de till en una secuencia.

14.1.4 Modelados resultantes de la
sedimentacion glaciar

Aproximadamente un 10% de la superficie terrestre con-
tinental estd cubierta por depésitos ligados a la actividad
de las masas de hielo (Price, 1973). Pueden alcanzar po-
tencias considerables de hasta 400 m en Spokane Valley
(Estados Unidos) (Flint, 1971) o constituyen simplemen-
te una delgada pelicula de depdsitos que fosilizanel subs-
trato. Las morrenas estdn constituidas por till 0 una mezcla
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FIGURA 14.8 Deposito de till
en el que se observa la
ordenacién de los fragmentos
mayores. Cabecera del Rio
Gallego (Pirineo aragonés).

de till y depdsitos fluvioglaciares. Todas estas acumula-
ciones presentan distintos tipos de modelados, que de-
penden de la dindmica glaciar, de su posicién respecto al
hielo y de los procesos que los han elaborado.

En funcidn de la situacién que ocupan respecto al gla-
dar, se pueden clasificar como morrenas terminales, la-
terales y centrales. Las dos primeras indican posiciones
de avance o retirada del glaciar y las morrenas centrales
(Fig. 14.9) se originan en la unién de dos glaciares de va-
lle. Estas iltimas morrenas suelen ser superficiales y de
poca potencia. Las morrenas laterales pueden presentarse
adosadas a la pared rocosa del glaciar o, a veces, formar
cordones separados de la misma (Fig 14.10). En ambos ca-
s0s, su alimentacidén procede fundamentalmente de detri-
ios generados en las paredes. En algunos casos, las
morrenas laterales se unen con las terminales dando ori-
gen a cordones o arcos morrénicos, que pueden represar
las aguas de deshielo generando lagos de obturacién. Es-

FIGURA 14.9 Momena central
del glaciar Baltoro superior, a
mnos 5.000 m de altura, en el
Karakorum (Pakistan). Foto

J. Ldpez-Martinez.

490 Ceomorfologfa

tos cordones morrénicos suelen erosionarse ripidamente
por aguas fluviales y fluvioglaciares, quedando un con-
junto de pequeiios cordones en los que, con frecuencia, es
posible diferenciar las distintas etapas de retirada del
glaciar a partir de estos restos de arcos morrénicos termi-
nales.

La diferenciacion de los distintos tipos de morrenas se
puede basar también en el estado de actividad de las ma-
sas de hielo y en los ambientes de su formacidn, subgla-
ciares y marginales (Chorley et al., 1984) (Fig. 14.11). Las
formas subglaciares se originan bajo un glaciar activo tem-
plado debido al suministro de particulas resultantes del
deshielo de la base del glaciar. Una de las morfologias de
mayor extensién son los mantos de till (! sheets), tam-
bién conocidos como morrenas de fondo (ground mo-
raines). Se trata de amplias llanuras cubiertas de till, cuya
potencia oscila entre el medio metro y decenas de metros,
pudiendo alcanzar miles de km” de superficie (Kemmis,




FIGURA 14.10 Corddn morrénico. Glaciar de Worthington
{Alaska). Foto P. Lucha.

1989). Cubren amplias dreas de las llanuras de Europa y
Norteamérica que estuvieron ocupadas por casquetes de
hielo. En detalle, su topografia es irregular con aflora-
mientos de substrato rocoso, pequefias colinas y lagos y
también se reconocen formas lobadas en las morrenas
(Fig. 20.10). Algunas secciones de till presentan interca-

laciones de gravas y arenas, que indican ambientes alter-
nantes glaciares y fluvioglaciares. Los espesores son va-
riables y la existencia de una potencia importante se
interpreta como que el glaciar ha sido estacionario, mien-
tras que la presencia de una pelicula delgada puede ser in-
dicadora de una rdpida retirada del hielo. En la actualidad
estos mantos de till estdn siendo destruidos por la erosidn
hidrica y la incisién fluvial permite reconocer buenas sec-
ciones de estas secuencias. Estas acumulaciones son el re-
sultado de los distintos avances y retrocesos de los
casquetes de hielo pleistocenos y, por consiguiente, el es-
tudio sedimentoldgico y cronolégico de estos depdsitos
proporciona datos muy valiosos sobre la geologfa del Cua-
ternario de estas regiones.

Otras formas subglaciares presentan una alineacion pa-
ralela al flujo del hielo. Las morrenas acanaladas (ffu-
ted moraines) son una alternancia de cordones y surcos
rectilineos elaborados sobre till, que afloran en los m4r-
genes de glaciares enrecesion. La longitud de las mismas
es de decenas o centenas de metros y su altura no suele
superar los 5 m. Se originan al abrigo de bloques deposi-
tados en el lecho glaciar que crean una zona de bajas pre-
siones aguas abajo (Boulton, 1976; Gordon et al., 1992).
El perfil longitudinal de estas formas es parecido al de los
drumlins alargados y son considerados por algunos auto-
res como drumlins lineales muy estrechos (Prest, 1968).
Uno de los problemas de interpretacin no resueltos es el
relativo a la regularidad del espaciado entre los cordones
existentes en algunas morrenas.

Los drumlins son colinas alargadas con su eje mayor
paralelo a la direccién del movimiento del hielo. Tienen
forma de cuchara invertida o de semielipsoide mds o me-
nos alargado. Su longitud oscila entre 10 y 3.000 m, la al-
tura estd comprendida entre 5 y 50 m y la anchura tiene
dimensiones variables en funcién de su grado de alarga-
miento (Menzies, 1979; Chorley et al., 1984). Su perfil
longitudinal presenta una ladera de mayor pendiente aguas
arriba, donde alcanzan su mayor altura, y en su exiremi-
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FIGURA 14.11 Qasificacidn
de las morrenas glaciares

Desintegracion

{Chorley et al., 1984).
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dad aguas abajo desarrolla un apuntamiento. Los drumlins
rara vez se presentan aislados y normalmente se agrupan
formando campos de drumlins, por lo general en disposi-
cidn escalonada, dando origen a la denominada topografia
en «cesta de huevos» (Fig. 14.12). Se desarrollan funda-
mentalmente en dreas de antiguos casquetes de hielo, don-
de pueden reconocerse regiones constituidas por miles de
drumlins, tal como se observa en el centro de Finlandia, nor-
te de Irlanda, Estado de Nueva York y sur de Ontario (Ca-
nadd) (Benn y Evans, 1998) (Fig. 14.13). Nomalmente
estdn constituidos por till, pero a veces se intercalan arenas
y gravas o pueden presentar un niicleo rocoso.

Existen numerosos trabajos relativos al origen de los
drumlins que pueden sintetizarse en dos grupos de teorfas.
Una que defiende la erosién por el hielo de una cubierta
de till preexistente y otras que los interpretan como una
acumulacién subglaciar de till en formas alineadas. Para la
primera se propone la actuacién de dos glaciaciones o avan-
ces importantes de las masas de hielo, en la que la prime-
ra deposita y la segunda erosiona (Embleton y King, 1975).

La existencia de umbrales rocosos o de grandes bloques
sugiere que pueden formarse por acrecion alrededor de los
mismos, tal como se observa en algunos drumlins que pre-
sentan capas concéntricas. La etapa inicial de su formacidn
serfan las morfologias de colina o bloque y cola (crag and
tail). La forma del drumlin estd relacionada con las varia-
ciones de la presi6n basal de un glaciar en movimiento, tal

como parecen indicar la orientacién de los clastos en el till
de los drumlins. Las partes elevadas del drumlin son zo-
nas de baja presién (Fig. 14.14) y las particulas se trans-
portan a estas zonas de cresta desde las dreas deprimidas
de alta presién (Evenson, 1971). Esta interpretacién co-
mrobora el hecho de que en los campos de drumlins la co-
bertera de till se adelgaza en las zonas entre los drumlins.
Boulton (1987) explica los drumlins en funcién de las pro-
piedades reoldgicas de los sedimentos subglaciares y su
contenido en agua. Como consecuencia de los esfuerzos
glaciares los materiales gruesos se deforman débilmente y
los finos fluyen con facilidad. Algunos niicleos pueden
desenraizarse y llegan a presentar un alto grado de defor-
macién al contrario que los niicleos estables.

La concentracién de drumlins en determinadas dreas
parece indicar que deben existir condiciones especificas
para su generacién. Hacia el margen del glaciar el hielo
se adelgaza y, por consiguiente, la capa disminuye pu-
diéndose alcanzar en el till subglaciar un estado critico en
el que se alcanza ladilatancia (Fig. 14.15a) (Smalley y Un-
win, 1968; Smalley y Piotrowski, 1987). Esta se produce
cuando las partfculas constituyentes del till sometidas a es-
fuerzos se desplazan entre ellas, desencajindose unas res-
pecto a otras. Este proceso trae consigo una expansion o
aumento de volumen y una mayor resistencia a los es-
fuerzos de cizalla. No todos los tills son materiales dila-
tantes y se requiere un minimo de bloques para que lo

FIGURA 14.12 Topografia en
aesta de huevos generada por
hielo en movimiento desde
derecha a izquierda (Holmes,
1965).

FIGURA 14.13 Campo de
drumlins de Peterborough
{Ontario, Canadd) {Sharpe,
1987).
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=== QOrientacion de los clastos alargados moviizados
———— Trayeciorias de las particulas
FIGURA 14.14 Modelo tedrico de flujo, en el que se

sefialan las frayectorias de movimiento de las particulas sobre
los flancos de un drumlin en crecimiento (Evenson, 1971).
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Momena terminal Campo de drumiins

FIGURA 14.15 (a) Curva carga-deformacion para un till
gaciar. (b) Seccion transversal del margen de un glaciar en la
que se indican las condiciones de esfuerzos para la formacion
de los drumlins (Smalley y Unwin, 1968).

sean. Este till compacto resiste los esfuerzos posteriores,
de tal forma que el resto del till fluye alrededor del mis-
mo moldedndolo. El esfuerzo C es critico para la genera-
cién de los drumlins (Fig. 14.15b). Si es mayor que A no
se forman y el till es arrastrado por el glaciar. Si el esfuerzo
es menor que B se produce una deformacién continua del
till, llegando a formarse finalmente las morrenas termina-

les. Segiin esta hipdtesis los drumlins se originan aguas
arriba de las morrenas terminales.

No obstante, y a pesar de los numerosos mecanismos
aducidos para la formacidn de los drumlins, la génesis de
estas formas resulta problemdtica. Es muy posible que se
trate de formas poligenéticas. Por otra parte, no se cono-
ce ningin drumlin formédndose en la actualidad.

Otro tipo de morrenas generadas en hielo activo y en
ambientes subglaciares son las morrenas transversales
de valle o morrenas Rogen, que tienen este nombre por
el lago de Suecia donde fueron descritas. Se trata de cor-
dones morrénicos transversales al flujo del hielo, asimé-
tricos, con la ladera de menor pendiente situada aguas
arriba. Su forma es arqueada y ligeramente céncava hacia
armriba del movimiento del hielo. Sus longitudes oscilan en-
tre 100 y 3.000 m y sus alturas entre 5 y 20 m. El till gla-
ciar presenta una intensa deformacién con estructuras
imbricadas vergentes aguas abajo (Lundquist, 1989). Tam-
bién pueden presentar esquirlas de roca con esta fabrica
(Moran, 1971). Todo ello indica un intenso flujo compre-
sivo bajo el hielo y en estas condiciones se produce una
opresién hacia el margen que deforma fuertemente el till
basal y origina los cordones transversales (Price, 1970).
Ofra posibilidad que se baraja es que la opresidn del till
construye la momrena transversal bajo una columna de
agua de un lago marginal (Andrews y Smithson, 1966).

Las morrenas de descarga (Fig. 14.11) proceden de
la acumulaci6n de material resultante de la fusién del hie-
lo, que ha sido transportado por el glaciar en sus distintos
ambientes. Por lo tanto, se trata de un conjunto de depd-
sitos que reflejan la combinacién de muchos procesos. El
material es supraglaciar o de origen endoglaciar, que al-
canza la superficie a lo largo de planos de cizalla, el cual
desliza por la superficie del hielo o es depositado por el
hielo en su fusién (Sugden y John, 1976). Tienen forma
de cordén y se sitdan en las zonas marginales de los
glaciares. Estas morrenas marginales incluyen a los de-
positos transportados como morrenas centrales y a las mo-
mrenas laterales (Fig. 14.10) que se unen con las morrenas
frontales para generar amplios cordones mormrénicos. En
estas morrenas no suele haber orientacién preferente de los
fragmentos rocosos, aunque puede reconocerse alguna f4-
brica heredada.

En los medios marginales los glaciares que acaban en
tierra firme descargan importantes volimenes de material
en sus bordes. La cantidad de particulas depositadas de-
pende del volumen de material sélido transportado por el
glaciar y el tamafio de las acumulaciones morrénicas tam-
bién es funci6n del tiempo que el glaciar permanece en el
mismo lugar. Asi, los cordones morrénicos del Glaciar
Franz Josef (Nueva Zelanda), situado en la llanura coste-
ra al pie de las montafias, han alcanzado en un estado es-
tacionario alturas de hasta 430 m.

Las morrenas de empuje (Fig. 14.11) son el resulta-
do de avances de los margenes frontales de las masas de
hielo que arrastran al material de origen glaciar previa-
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mente depositado. Este efecto de bulldozer trae consigo la
generacion de pequefios cordones morrénicos asimétricos
que no suelen superar los 2 m de altura, cuyas laderas que
dan cara al hielo son las que presentan una mayor incli-
nacién. Los depésitos estdn constituidos por till glaciar y
con frecuencia material fluvioglaciar. Como consecuencia
del empuje del hielo se reconocen pliegues y fallas inver-
sas en disposicién imbricada (Sharp, 1982; van der Wate-
ren, 1992) (Fig. 14.16). Es bien sabido que los glaciares
ienden a avanzar en invierno, que es cuando la ablacién
es minima y estos avances anuales, en un glaciar en con-
tinua recesion, dan lugar a pequefios cordones cuyo espa-
ciado estd en relacién con el balance de la ablacién
(Hewitt, 1967; Worsley, 1974); a estos cordones se les de-
nomina morrenas anuales o De Geer (Hoppe, 1959). Por
otra parte, los glaciares de flujo espasmédico producen en
sus avances grandes momrenas de empuje, con cordones
morrénicos de mucho mayor tamafio y una deformacién
interna mds acusada.

Finalmente, cuando el hielo inactivo funde se originan
las morrenas de desintegracidn (Fig. 14.11). Si todavia
existe hielo en estos glaciares inactivos las zonas elevadas
estdn coronadas por detritos, que protegen al hielo infra-
yacente de la fusidn y las particulas fluyen o se deslizan

FIGURA 14.16 Bloque diagrama simplificado de la morrena
de empuje de Holmirdmbreen (Spitsbergen) con fallas y
piegues tumbados. Esta formada por sedimenios de grano
fino {en negro) y tills (tridangulos). Escala vertical exagerada
{Van der Wateren, 1992; en Ehlers, 1998).

hacia las depresiones. Al desaparecer el hielo se produce
una inversion del relieve con las acumulaciones mds an-
tiguas en las depresiones (Boulton, 1972). El conjunto
constituye una morrena himmocky, que caracteriza a un
ierreno ondulado formado por pequeiias colinas y depre-
siones cerradas.

1 402 Erosion y sedimentacion fluvioglaciares

14.2.1

Las aguas resultantes de la fusi6n del hielo forman parte
del sistema glaciar y son el producto principal de la abla-
cién de los glaciares (Fig. 14.17). Ya hemos indicado la
importancia que tiene el agua de deshielo en la velocidad
del movimiento del glaciar y en el flujo de particulas en
el medio subglaciar. A esto hay que afiadir el importante
papel erosivo y deposicional, sobre todo més alld de las
masas de hielo, que se manifiesta, entre otras cosas, por
los rdpidos cambios que experimenia la red de drenaje
(Price, 1980) (Fig. 14.18). El deshielo se incrementa des-
de 1a linea de equilibrio y es maximo en las partes mds dis-
mles del glaciar, lo que indica una superposicion del
subsistema fluvioglaciar al glaciar enel que la intensidad
de la accién geomorfoldgica de este tltimo pierde su pre-
dominio a favor del trabajo fluvioglaciar en las partes fi-
nales de 1a masa de hielo (Sugden y John, 1976).

El agua de deshielo puede ser superficial o interna,
siendo mucho mds importante la primera. El deshielo su-
perficial disminuye al ser menor la altitud. Pueden existir
otros agentes derivados de las aguas de lluvia estivales, de
aguas procedentes de otros valles adyacentes y de aguas

Las aguas de deshielo
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subterrdneas (Benn y Evans, 1998). El agua basal e inter-
na deriva del calor geotérmico, que, como media, es ca-
paz de fundir anualmente una limina de hielo de 6 mm de
grosor, y del deslizamiento basal y deformacion interna
que producen calor y pueden ocasionar el deshielo de una
capa de 10-15 mm (Walder, 1982). La cantidad de deshielo
es mdxima en ambientes marftimos templados y disminu-
ye hacia las altas latitudes y hacia el interior de los conti-
nentes.

El deshielo en estas dreas de ablacién trae como con-
secuencia la formacidn de canales (Fig. 14.19), que ocu-
pan posiciones muy diversas dentro y fuera de las masas
de hielo e incluso pueden recorrer ambientes muy diver-
sos (Brodzikowki y Van Loon, 1987). Segiin el régimen
térmico el agua puede fluir sobre la superficie o en el in-
terior del glaciar. El tamafio de los canales puede variar
desde dimensiones métricas hasta kilométricas. En los ca-
nales marginales (Fig. 14.20) y submarginales el agua
de deshielo discurre por el contacto entre la masa de hie-
lo y la vertiente rocosa y pueden ocupar una posicién la-
teral o frontal con respecto al glaciar. Son cortos y
mramente exceden los 2 km de longitud. Los canales su-
praglaciares alcanzan un gran desarrollo sobre los cas-



FICURA 14.17 Fusién subglaciar en un frente de hielo en la
Cordillera Darwin, Tierra del Fuego. Foto J. Lopez-Martinez.

quetes de hielo formando, por lo general, redes dendriti-
cas (Ferguson, 1973). Los canales son rectos o meandri-
formes, con profundidades que varfan entre pocos
centimetros y escasos metros (Fig. 14.21). Sus aguas pue-
den perderse puntualmente en grietas, que se ensanchan
paulatinamente convirtiéndose en pozos cilindricos lla-
mados moulins, que generan una topografia karstica gla-
ciar (Stenborg, 1970).

H sistema de canales intraglaciares y subglaciares
(Fig.14.22) refleja un drenaje interno, similar al de las ro-
cas solubles, con grandes galerias y lagos en su interior
(Fig. 14.23). Aqui, este conjunto de conductos internos se
originan por deshielo a través de las grietas glaciares,
mieniras que en el karst se producen por disolucién. Las
secciones de las galerias son circulares si se forman por
flujo forzado o fredtico y alargadas en la vertical si el flu-
jo es vadoso o libre. El ensanchamiento de la red de con-
ductos internos se produce fundamentalmente en verano,
como consecuencia del aumento de temperatura y del ma-
yor aporte de agua al sistema (Pohjola, 1994). Los estu-
dios con trazadores, llevados a cabo en Storglaciiren

FIGURA 14.18 Evolucién del drenaje proglaciar en
Breioamerkuijdkull (Islandia) (Price, 1980).

(Suecia) revelan que el drenaje intraglaciar es de tipo tren-
zado (braided) (Hooke et al., 1988). A veces se reconocen
cavidades subglaciares donde se almacena el agua a favor
de cuencas rocosas y algunas, como en la Antirtida, estu-
diadas por métodos geofisicos, alcanzan espectaculares
dimensiones (180 X 45 km) (Robin ef al., 1977). Final-
mente, se denominan canales proglaciares (Fig. 14.24) a
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FIGURA 14.19 Bloque-
dagrama esquematico en el que
= indican los distintos tipos de
canales en un glaciar templado
{Brodzikowski y Van Loon, 1891).

FIGURA 14.20 Canal marginal
y mormrena lateral. Skaftafellsjékull
{(Islandia). Foto F. Gutiérrez.

los resultantes del agua de fusidn, que discurren fuera de
la masa de hielo.

La descarga en estos ambientes fluvioglaciares varfa
enormemente tanto en cortos como en largos periodos de
tiempo. Las fluctuaciones diurnas se reflejan por un bajo
caudal por la mafiana y por un aumento brusco al final de
la tarde. Las variaciones estacionales presentan minimos
en invierno y mdximos en verano (Menzies, 1995a). Los
caudales en el Glaciar de ntiére, en el macizo del
Mont Blanc, son de 0,1-1,5 m'/seg en invierno y de 10-
11 m ;’seg en verano (Boulton y Vivian, 1973). En oca-
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siones se producen descargas espectaculares en glaciares
espasmddicos o por drenajes siibitos de lagos subglacia-
®s o lagos marginales represados (Benn y Evans, 1998).
Estos grandes caudales producen importantes inundacio-
nes y se les llama jokulhlaup en Islandia, que se carac-
terizan por elevadas descargas en pocas horas, seguidas de
un descenso rdpido. Uno de los ejemplos mds conocidos
es el del lago Grimsvitn, al oeste del Casquete de Vatna-
jokull, que se encuentra sobre un volcin y en el que se pro-
ducen, con una periodicidad de unos chez anos, drena_]es
stibitos con caudales de 40.000-50.000 m*/seg, que inun-



FIGURA 14.21 Canal supraglaciar meandriforme en las
lslas Shetland del Sur, Antartida. Foto J. Ldpez-Martinez.

dan unos 1.000 km” de una llanura de gravas y arenas gsan-
dur). Su flujo normal es aproximadamente 400 m /seg
(Thoraninsson, 1953a; Bjirnsson, 1992).

En el registro geomorfolégico son sorprendentes las pa-
lecinundaciones cataclismicas del Pleistoceno superior,
que tuvieron lugar en las Montafias Altay (Siberia) (Baker
et al., 1993), recientemente descubiertas, y las conocidas
desde hace tiempo del Lago Missoula, en el noroeste de Es-
tados Unidos (Bretz, 1923). A estas iiltimas se las conoce
también como inundacién Spokane. En ambas, los mdximos
caudales alcanzaron varios millones de metros ciibicos por
segundo. Se producen por avances de l6bulos de los cas-
quetes de hielo que bloquean el drenaje, generdndose lagos
represados. Cuando se destruye el represamiento, posible-
mente por rotura basal, se libera siibitamente el agua pro-
duciéndose gigantescas inundaciones.

El Lago Missoula (Baker y Bunker, 1985) (Fig. 14.25),
represado por el 16bulo Puge del Casquete Cordilleran du-
rante la glaciacion Wiscosin, estaba situado en el noroes-
te de Montana y ocupaba una superficie de 7.700 km’, con
una profundidad mdxima de 600 m y un volumen de agua
de 2.500 km®. Todos estos datos se han obtenido a partir
de investigaciones sobre la linea de costa. La rotura del
hielo generé un pico de descarga de 21,3 millones de
m’/seg, unas cien veces el caudal medio del Amazonas, o
unas veinte veces la descarga media de todos los rios del
mundo. En los canales se alcanzaron velocidades de 70
km/h. El estudio de los materiales depositados permite de-
ducir 40-60 inundaciones catastréficas entre 15.300 y
12.700 afios. La inundacidn se extendid hacia el ceste en
las llanuras de los basaltos de meseta del Rio Columbia
en forma de canales trenzados y en la garganta de este rio
alcanzdé 300 m de profundidad. En las llanuras barrié la

FIGURA 14.22 QCanal
subglaciar del Glaciar de Biafo,
situado a unos 3200 m de altitud.
Cordillera del Karakarum
(Pakistén). Foto J. Lépez-
Martinez.
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FIGURA 14.23 Conducto
intraglaciar y lago dejado al
descubierto por un hundimiento
de la superficie del glaciar.
Glaciar de Baltoro, Karakorum
{Pakistan). Foto J. Lopez-
Martinez.

FIGURA 14.24 Canales
proglaciares, lagos marginales,
lanura y valle de sandar, en el
daciar de Skeidararjdkull
{Islandia). Foto F. Gutiérrez.

mayor parte de la cobertera de loess y se generd el paisa-
E de rocas desnudas acanaladas (Channeled Scabland)
(Bretz, 1969; Baker, 1981b). Se reconocen ripples gigan-
ies en gravas con 100 m de longitud de onda y de hasta 5
m de altura, grandes marmitas y profundas cuencas roco-
sas de hasta 30 m de profundidad. En la garganta del rio
Columbia se han calculado caudales de 10 millones de
m’/seg (Benito, 1997) y se generaron espectaculares mo-
delados erosivos y deposicionales.

14.2.2 Formas resultantes de la
erosion fluvioglaciar
Las aguas de los canales de deshielo son capaces de trans-

portar una gran carga de sedimentos y pueden producir una
importante labor erosiva. Las velocidades de estas aguas
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suelen ser elevadas y son frecuentes valores de 8-15 m/seg.
Cuando estin sometidas a grandes presiones hidrostiticas
pueden producir erosién por cavitacién en el lecho roco-
s0 (Drewry, 1986). Estas aguas de deshielo transportan
gran cantidad de carga en suspension y de fondo. La pri-
mera alcanza en los glaciares de Noruega valores de 3.800
mg/l y la carga de fondo puede ser un 25% de la carga to-
tal en caudales punta de verano. También moviliza una pe-
queiia carga en disolucién, que en el Glaciar de Argentiére
supera a la carga en suspension durante el invierno (Sug-
den y John, 1976).

Diversas microformas han sido atribuidas a la actividad
de las aguas de deshielo. Se las conoce como formas-P
o superficies esculpidas pldsticamente. Han sido descritas
en el apartado de modelado de erosidn glaciar, ya que exis-
te una controversia en su interpretacion como formas gla-
ciares o fluvioglaciares, aunque parece que esta iiltima
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hipétesis es la mds aceptada (Allen, 1971). Se puede con-
siderar el origen de las formas-P utilizando una serie de cri-
terios. (1) Si las formas-P se encuentran sobre el lecho
glaciar, en una disposicién improbable para el curso del
agua de fusion subglaciar, pueden tener un origen fluvial.
(2) Si el lecho glaciar es masivo y las formas-P indican el
flujo del hielo, entonces las ha generado la erosién del hie-
lo (Rea et al., 2000). También son caracteristicas las mar-
mitas giganies desarrolladas en el lecho de estos canales
de deshielo, que pueden alcanzar profundidades de hasta
20 m y anchuras de 15 m. Generalmente son mds pro-
fundas que anchas y presentan acanaladuras en espiral
producidas por cantos en movimento turbillonar (Kor et
al., 1991).

Los rasgos geomorfoldgicos mds fehacientes de 1a ero-
sion fluvioglaciar son los canales que se encajan bien so-
bre el substrato rocoso o sobre material suelto procedente
de la actividad de los glaciares. Los canales marginales,
laterales o frontales, pueden incidir en el hielo o encajar-
se en el substrato, que por lo general suele ser till glaciar.
Suelen ser cortos y raramente exceden los 2 km. Se inter-
pretan como de posible origen marginal aquellos canales
que son subparalelos a las curvas de nivel, aunque esto es
problemdtico ya que puede tratarse de canales subglacia-
res que discurren cerca del margen del glaciar (Price,
1973). Los canales subglaciares pueden encajarse hasta
100 m, alcanzar 1-2 km de anchura y 75 km de longitud
(Selby, 1985). Suelen ser de paredes abruptas y sus fondos
son aplanados con irregularidades. Generalmente acaban
bruscamente y se supone que su final corresponde con la
salida del hielo, donde se genera un abanico aluvial. Se in-
terpretan como subglaciares cuando tienen posiciones and-

malas dentro del sistema de drenaje. Cuando el margen del
hielo tiene pendientes adecuadas para la evacuacion de las
aguas de deshielo, los canales se alejan del borde glaciar.
Estos canales proglaciares vierten sus aguas a colectores
de mayor orden o a lagos (Fig. 14.26) y mares (Fig. 14.27),
efectuando en su recorrido una considerable labor erosiva.
Los canales de desbordamiento, que drenan el exceso de
las aguas lacustres, se distinguen por estar en relacién con
depdsitos glaciolacustres de playa o delta.

14.2.3 Modelados derivados de la
sedimentacion fluvioglaciar

Ya hemos sefialado que una de las caracteristicas del me-
dio fluvioglaciar son las grandes fluctuaciones de la des-
carga y, por consiguiente, de su capacidad de transporte.
Estas modificaciones se reflejan en cambios bruscos en el
tamafio de las particulas y en variaciones rdpidas de las es-
tructuras sedimentarias, tanto lateral como verticalmente.
Ademis, estas fluctuaciones traen consigo que muchos de
los modelados fluvioglaciares tengan un cardcter discon-
tinuo. Esto se enfatiza por la continua erosién a la que es-
tin sometidas estas formas en dreas de glaciares en
retroceso (Menzies, 1995b, 2002). Por otra parte, los ma-
teriales fluvioglaciares suelen estar mezclados en ocasio-
nes con depdsitos de till glaciar y con frecuencia, los
sedimentos fluvioglaciares se generan a partir del retra-
bajamiento de till glaciar (Flint, 1971). Todo ello nos ha-
bla de un medio con constantes y profundos cambios,
donde la erosién y sedimentacién modifican sustancial-
mente la morfologia de estas dreas.
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FIGURA 14.26 Lago
proglaciar. Jékulsarlon (lslandia).
Foto F. Gutiérez.

FIGURA 14.27 Canales
proglaciares en la Isla de
Marambio que vierten sus aguas
al Mar de Weddell. Al fondo se
dbservan algunos icebergs.
Antartica. Foto A. Martin-Semano.

Los mecanismos de transporte y sedimentacién son
pricticamente idénticos a los existentes en otros medios flu-
viales, lacustres y marinos. En los canales fluvioglaciares
son frecuentes los ripples, dunas y estratificacidn cruzada en
depésitos de tamafio arena. Estas alternan con gravas ge-
neradas cuando el poder de la corriente es mayor. La clasi-
ficacién de los depdsitos se produce sobre todo por las
variaciones estacionales y anuales y en menor grado por las
diumas. Las particulas de tamafio limo y arcilla se trans-
portan a mayores distancias, depositindose generalmente en
ambientes glaciolacustres y glaciomarinos (Price, 1973).

La sedimentacién lacustre se realiza en lagos subgla-
ciares, marginales y proglaciares. En ella pueden recono-
cerse las capas de fondo, que representan la sedimentacién
distal de particulas finas, y las capas frontales y de techo,
que sefialan aportes de material proximal mas grueso.

Los depésitos de canales fluvioglaciares suelen ser mds

500 Ceomorfologfa

redondeados que los clastos de till, pero esta diferencia-
cidn no constituye un criterio concluyente, ya que algu-
nos depdésitos fluvioglaciares han podido sufrir un
pequefio transporte. Por otra parte, la distribucién de ta-
mafio de las particulas es muy diferente de la que presen-
tan los tills. No es bimodal, ya que las particulas de limo
y arcilla han sido exportadas, a diferencia de los tills.

Los sedimentos fluvioglaciares presentan, con cierta
frecuencia, deformaciones de su fibrica primitiva, que se
denominan glaciotectonicas. Estas estructuras secundarias
estdn en relacién con colapsos y subsidencias debidos a
la fusién de hielo enterrado bajo los depésitos (Fig. 14.28),
que dan lugar a estratificaciones verticalizadas, pliegues
y fallas. También se reconocen estructuras diapiricas, in-
yecciones en dique, convoluciones, efc., en relacién con
sedimentos finos saturados afectados por sobrecarga (van
der Wateren, 1995).



Los depésitos fluvioglaciares pueden diferenciarse
(Price, 1973) en funcién del medio de sedimentacién, dis-
finguiéndose los depdsitos debidos a canales de agua de
deshielo y aquellos originados en aguas confinadas, tales
como lagos y mares. También se puede establecer una sub-
divisién en funcién de su situacidn respecto a la masa de
hielo (Tabla 14.1). Los depésitos proglaciares se sedi-
mentan a cierta distancia del margen del hielo, generando
morfologias suavizadas y las estructuras sedimentarias no
estin deformadas. Aquellos que se depositan en contacto
con el hielo presentan sus estructuras distorsionadas y sus
formas son producidas por la masa de hielo o por asenta-

FIGURA 14.28 Estructuras
glaciotectdnicas en depodsitos
fluvioglaciares. lsaba (Pirineo
Navarmo).

mientos posteriores en relacién con la fusién de hielo en-
terrado. Se clasifican ademds por el tipo de sedimento do-
minanie y por la forma de la acumulacidn.

Los eskers (osar en Escandinavia) son cordones for-
mados por depdsitos estratificados de gravas y arenas
redondeadas con algunos bloques. Su direccién es funda-
mentalmente paralela al rumbo regional del movimiento
del hielo. Son sinuosos o rectos, con crestas afiladas o
aplanadas, a veces discontinuos, con longitudes desde
unos pocos metros a 400 km con hiatos (Aylswoth y Shilts,
1989; Punkari, 1997) (Fig. 14.29). Su altura puede alcan-
zar los 200 m y su anchura 3 km. Estas dos iltimas di-

TABLA 14.1 Clasificacién de los depésitos y formas fluvioglaciares (Price, 1973).

SEDIMENTO g
ORI AR TE MEDIO  FORMA GENERAL  RELACION CON EL HIELO TERMINO GENETICO
DEPOSITOS EN | CONTACTO CON EL HIELO
Arena y grava Fluvial Cordén Marginal, subglaciar, Esker
endoglaciar, supraglaciar
Arena y grava Fluvial Colina Marginal, subglaciar, Kame, Complejo de kames=
endoglaciar, supraglaciar Kame y kettle
= Derrame con =
Arena y grava Fluvial depresiones Marginal Kettled sandur
. DEPOSITOS | PROGLACIARES
Arena y grava Fluvial Derrame Proglaciar Sandur
Limo y arcilla Lacustre Derrame Proglaciar/marginal Llanura de origen lacustre
Arena y grava Lacustre Terraza, cordén Proglaciar/marginal Playa
Arcilla, arena y grava Lacustre Terraza Proglaciar/marginal Delta
Limo y arcilla Marino Derrame Proglaciar/marginal Lodos de fondo emergidos
Arena y grava Marino Terraza, cordén Proglaciar/marginal Playa levantada
Arcilla, arena y grava Marino Terraza Proglaciar/marginal Delta levantado

Capitulo 14 + Geomorfologia Glaciar Il 501



FIGURA 14.29 Eskersy
msgos marginales al hielo en el
gector central del casquete de
hielo de Escandinavia. Los
eskers forman sistemas bien
organizados y son poco
frecuentes en dreas de rocas
sadimentarias, en las que el
agua subglaciar drena a fravés
de las capas permeables
(Punkari, 1997).
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mensiones son funcién de la longitud total, de tal modo
que los eskers mds largos suelen ser mds anchos y mds al-
tos. Pueden presentarse como cordones linicos o forman-
do una red interconectada con eskers confluentes y
difluentes que se unen al cordon principal. Las laderas de
los eskers pueden tener dngulos de unos 30°, proximos al
dngulo de reposo de los depdsitos, aunque cuando se de-
gradan la inclinacién es de 5 a 10° (Embleton y King,
1975a). Los dep6sitos buzan hacia los bordes del esker y
pueden presentarse distorsiones en los mismos por fusion
de hielo infrayacente.

Los eskers se originan en canales subglaciares (Fig.
14.30), endoglaciares, supraglaciares y marginales. Se
forman fundamentalmente después del importante pico de
descarga de final de verano, cuando la velocidad del agua
de los canales disminuye, pudiendo destruirse total o par-
cialmente con nuevos picos de descarga (Sugden y John,
1976; Menzies y Shilts, 1996; Boulton et al., 2007). Los
depésitos de fondo de los canales subglaciares pueden
acumularse entre las paredes de hielo y la forma de la sec-
cién transversal de los tineles juega un papel importan-
ke en la morfologia final del esker (Price, 1973). Esta
hipdtesis de los canales subglaciares dificilmente expli-
ca la existencia de tiineles de cientos de kilémetros de lon-
gitud. El origen a partir de canales endoglaciares puede
fratarse conjuntamente con el de los supraglaciares. Los
rabajos realizados en dreas de rdpido retroceso del hielo
del glaciar Casement (sureste de Alaska) y del Casquete
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FIGURA 14.30 Modelados fluvioglaciares desamollados en
contacto con el hielo. (a) Etapa de deshielo. (b) Después de la
rtirada del glaciar (Summerfield, 1991; basado en Flint, 1971).
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FIGURA 14.31 Peffiles
de eskers en el Glaciar
Casement (Alaska)

{a) y en Breidamerkurjdkull
{Islandia) (b) (Price, 1966
y 1969).

de Breidamerkurjokull (Islandia), a partir de fotografias
aéreas obtenidas en distintos afios y trabajadas fotogra-
méftricamente, ponen de manifiesto que tanto los perfiles
de la base, como de las crestas de los eskers han dismi-
miido considerablemente de altura (Price, 1966, 1969)
(Fig. 14.31). Este rebajamiento se debe a la presencia de
hielo enterrado y fusién del mismo en el periodo entre la
comparacién de fotografias. Todo ello indica un origen
endoglaciar o supraglaciar.

Los kames son pequefias colinas constituidas por de-
pOsitos de arenas y gravas estratificadas. Su tamafio varfa
desde unos pocos metros a colinas conicas de hasta 50 m
de altura y de 400 m de base. Se generan por sedimenta-
cién en cubetas de hielo y en cavidades supraglaciares y
endoglaciares (Johnson y Menzies, 1996) (Fig. 14.32). El
rmino de kame también se utiliza para describir formas
elaboradas en una posicién particular dentro del glaciar o
alo largo del mismo. Cuando un canal desemboca en un
lago situado en la masa de hielo se forman depdsitos en
sus mdrgenes, que con el deshielo dan lugar a un delta de
kame (Fig. 14.30). Por acumulacién de depdsitos de
canales que discurren entre la pared del valle y el borde
lateral del hielo se originan las terrazas de kame (Fig.
14.33). En éstas, el lado del depdsito cerca del hielo pre-

S

FICURA 14.32 Origen de los kames. (a) grieta abierta
hasta la interfase hielo-roca y desarrollo de una cubeta en la
que se acumulan los sedimentos. (b) las cavidades
supraglaciares y endoglaciares producen formas similares a la

anterior (Price, 1973).
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FIGURA 14.33 Terazade
kame afectada por
acarcavamiento. Rio Talon, Jura.
Foto J. L. Pefia.

senta un borde escarpado por la fusién del mismo. El
complejo de kames se produce por acumulacién de se-
dimentos en depresiones supraglaciares (topografia kérs-
tica glaciar) y posterior asentamiento por fusién del hielo.
Los kames se modifican por subsidencia si tienen hielo in-
frayacente y se pueden generar depresiones subcirculares
denominadas kettle holes. Cuando se tiene un conjunto
de pequefias colinas asociadas a depresiones, se utiliza el
#rmino de topografia de kame y kettle, que es equiva-
lente al complejo de kame (Gray, 1991).

La descarga de grandes volimenes de agua desde los
mdrgenes de las masas de hielo da lugar al transporte y
sedimentacion de particulas lejos de los limites del hielo
en diferentes medios, generando depdsitos proglaciares
(Tabla 14.1). En estas zonas la sedimentacién fluviogla-
ciar es dominante, como consecuencia del descenso de
la capacidad de transporte de las aguas de deshielo. La
descarga va asociada a una red de canales trenzados de
gran movilidad lateral que depositan gravas y arenas,
constiluyendo extensas llanuras deposicionales llamadas
outwash o sandur (en plural, sandar) (Maizels, 1995)
(Fig. 14.24). Son andlogos a los abanicos aluviales, pero
con un gran influjo de las fuertes variaciones estaciona-
les. El tamafio de las particulas en los sandar disminuye
desde las dreas proximas al glaciar hasta las zonas dis-
tales (Boothroyd y Nummedal, 1978) (Fig. 14.34). Los
perfiles longitudinales son céncavos, mientras que los
ransversales son, por lo general, convexos. Los valles de
sandar se forman cuando estdn confinados por artesas
glaciares (Fig. 14.35), mientras que los que se desarro-
llan en los mdrgenes de los casquetes de hielo se de-
mominan Hanuras de sandar (Fig. 14.24). La zona
proximal de un sandar tiene pocos canales de deshielo y
se caracteriza por una superficie de gravas con numero-
sas depresiones cerradas, resultantes de la fusién de hie-
lo enterrado, que se la conoce por los términos kettled
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sandar o pitted ontwash (Price, 1969) (Fig. 14.36). Le-
jos de las masas de hielo aumenta el niimero de canales
renzados, que son poco profundos (1-2 m), muy cam-

Gravas gruesas Till
=3 Gravas finas == Hielo glaciar
1 Arenas = Substrato rocoso

FIGURA 14.34 Distribucion del tamafio de grano en
algunos sandar. El Skeidararsandar esta en Islandia y los
sistemas Scott y Malaspina en Alaska (Boothroyd y
Nummedal, 1978).



biantes y que suelen inundarse durante descargas im-
portantes. Finalmente, 1a zona distal se caracteriza por la
presencia de lagos proglaciares. Durante las fases de re-
tirada del glaciar las zonas proximales de los sandar se
erosionan y se desarrollan nuevos sandar a partir de los
anteriores.

La presencia de lagos es muy frecuente en los me-
dios fluvioglaciares, sobre todo en posiciones margina-
les y proglaciares. La descarga de materiales en los
mismos da origen a playas y deltas glaciolacustres. Si
el lago se drena con posterioridad, los depdsitos de fon-
do constituyen llanuras de origen lacustre. Estos de-
pésitos son de cardcter ritmico y reflejan variaciones
estacionales. Se les denomina varvas y se han utiliza-
do en cronologfa absoluta con resultados muy diversos.
Cada varva consta de un par formado por arena que se
sedimenta en verano y limo que se deposita el resto del
afio. Se ha criticado el valor del método, ya que puede
formarse mds de un par en un solo afio y en otros no de-
positarse ninguno por variaciones en la descarga o des-
viaciones de los canales que alimentan al lago (Smith ef
al., 1982).

Debido a que los valles tributarios quedan represados
con frecuencia por el valle glaciar principal (Fig. 14.37),
los depdsitos de morrena se interdigitan con depdsitos
marginales fluviales y lacustres (Bordonau, 1992, 1993)
(Fig. 14.38).

En glaciares proximos al mar, la descarga de aguas de
deshielo en estuarios, fiordos y bahias produce la acumu-
lacién de gran cantidad de sedimentos glaciares y fluvio-
glaciares (Fig. 14.39). Si estos sedimentos emergen como
resultado del levantamiento glacioisostitico, que tiene lu-
gar con posterioridad a una glaciacién, dan lugar a playas
y deltas levantados y lodos de fondo emergidos glacio-
marinos de morfologia similar a los glaciolacustres. El re-
conocimiento de estos depdsitos como marinos se realiza
por su contenido faunistico.

FIGURA 14.35 Casquete de
Myrdalsjokull (Islandia) y valle de
sandur. Foto F. Gutiérrez.

1950

1851

FIGURA 14.36 Esquema que indica las formas resultantes
de la sedimentacion de canales supraglaciares e intraglaciares.
La secuencia ha sido obtenida a partir de fotografias aéreas en
Breidamerkurjokull (Islandia) (Price, 1969).
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FIGURA 14.37 Morrena lateral
y depresiones ceradas de
dbturacién en el valle del rio
Mera (Cantabria).

FIGURA 14.38 Seccion
transversal del complejo moménico
transversal de Ceder, valle del rio
Esera, Pifineos centrales
meridionales, Espafia. (3) Momena
lateral. (1 y 2) Depésitos més
anfiguos. (4) Depdsitos lacustres
wn intendigitaciones, que se
forman como resultado del
rpresamiento glaciar de un valle
tiibutario. Un avance posterior en el
alle tributario deposité cordones
moménicos terminales mas
jovenes. (5) Todos los depdsitos
estan relacionados con la daltima
gaciacion (Bordonau, 1993).

FIGURA 14.39 Fusion y
descarga de sedimentos en un
frente glaciar en las Islas
Shetland del Sur, Antartida. Foto
J Ldpez-Martinez
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] 4!3 Geomorfologia aplicada a las regiones glaciares

14.3.1 Introduccién

Los problemas de cardcter prdctico existentes en las dreas
glaciares se derivan, por un lado, de la actividad de las ma-
sas de hielo actuales y, por otro, de las caracteristicas de
los materiales sedimentados por los glaciares y sus aguas
de fusién en épocas pretéritas. La deglaciacién ha llegado
a ser un problema importante para los poblamientos hu-
manos y también para el desarrollo sostenible en zonas de
alta montafia, especialmente en las dreas semidridas, las
vertientes orientales de los Andes y las Cordilleras de Asia
Central. En estas zonas los glaciares son auténticos reser-
vorios, ya que el agua de fusién permite el suministro de
agua y los riegos. Como el retroceso de los glaciares ha
sido importante, la disponibilidad hidrica se ha reducido
considerablemente (Etzelmiiller y Hagen, 2004).

Algunos de los procesos funcionales que se desarrollan
en las acumulaciones de hielo traen consigo diferentes ries-
gos geomoérficos (Carton, 2005) de distinta magnitud, que
se analizardn con posterioridad. En contraposicidn, estas
dreas producen numerosos beneficios para el hombre. Los
derivados del turismo, como la observacitn del paisaje, la
préactica del esqui, el montafiismo y otros deportes, han ex-
perimentado un auge considerable en las iiltimas décadas.
El deshielo estival en las zonas montafiosas conduce al
aprovechamiento de excelentes saltos de agua para la ob-
tencidn de energia hidroeléctrica. Ademds, este agua de fu-
sién glaciar es una fuente importante para la puesta en
regadio de extensas zonas dridas del globo terrdqueo, como
el Desierto del Thar en el noroeste de la India, regado por
los grandes Canales de Indira Gandhi y Bhakra y su red
subsidiaria, desierto litoral de Perii-Chile y dreas de Men-
doza y San Juan al pie de la Precordillera de los Andes ar-
gentinos. Todas las aguas de estos sistemas de irrigacion
resultan, en gran parte, de la fusion de las nieves y hielos
de las cordilleras adyacentes.

Otros de los recursos importantes se derivan del apro-
vechamiento del agua subterrdnea contenida en los depd-
sitos cuaternarios de origen glaciar. Asf, en América del
Norte, una gran parte del agua de uso doméstico e indus-
trial se extrae de materiales fluvioglaciares (Thornbury,
1954). Uno de los rasgos mds significativos de estas se-
cuencias glacigénicas es la gran variabilidad de tamafio de
grano, espesor y geometria y, por consiguiente, los dife-
rentes niveles presentan valores de transmisividad, perme-
abilidad y almacenamiento muy dispares (Derbyshire y
Lowe, 1986). El till es un acuffero pobre por la arcilla que
contiene, mientras que los depdsitos de gravas y arenas
constituyen excelentes reservorios de aguas subterrdneas

(Lloyd, 1983) (Fig. 14.40). Las constantes variaciones la-
terales existentes en estos registros traen consigo la pre-
sencia de barreras para el flujo del agua, que dificultan
enormemente el conocimiento de las caracterfsticas del
acuffero. En ocasiones, la presencia de valles preglaciares
fosilizados por este tipo de depdsitos pueden constituir dre-
as de gran almacenamiento de agua, por lo que se hace ne-
cesario tener un conocimiento lo mds preciso posible de la
historia geomorfoldgica de la regidn.

14.3.2 Riesgos producidos
por la actividad de las masas
de hielo

Tufnell (1984) considerd, ademds de los icebergs, tres ti-
pos principales de riesgos glaciares, tales como las ava-
lanchas de hielo, lagos de represamiento glaciar y los
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FIGURA 14.40 Mapa de contomos estructurales del tacho
de la Arenisca Sherwood, con isopacas de las arenas
fluvioglaciares suprayacentes en la zona de Fylde de
Lancashire (Lloyd, 1983).
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FIGURA 14.41 Icebergs entre
Terranova e Islandia. Foto
F. Pueyo.

nesgos derivados de la expansidn y retroceso de los gla-
ciares en zonas de montafia que afectan a poblaciones hu-
manas, carreteras, pueblos, plantas hidroeléctricas, canales
de riego y campos de cultivo (Derbyshire et al., 2001).

14.3.2.1 Icebergs

Resultan de la rotura de masas de hielo, fundamentalmente
casquetes de hielo, al llegar a mares u océanos (Fig.
14.41). Constituyen un riesgo para la navegacion y tam-
bién para las plataformas de perforacién petrolifera. Esta
tltima circunstancia ha impulsado los estudios de predic-
cidn del movimiento de los icebergs frente a la costa orien-
tal de Canadd (Marko et al., 1988) (Fig. 14.42). Pueden
viajar miles de kilémetros antes de desintegrarse. Su mo-
vimiento estd impulsado por el sistema de cormrientes su-
perficiales ocednicas, pero puede estar afectado por
corrientes mds profundas o por el viento.

Frente a la costa oriental de América del Norte los ice-
bergs proceden del Casquete de Groenlandia y se despla-
zan por la Corriente del Labrador. Unos cien icebergs o
miés cruzan al mes, durante el periodo marzo-agosto, las
lineas latitudinales con derivas del orden de 14 km/dia,
pero por debajo de 50° N son mds raros. En la Antdrtida
los icebergs viajan paralelos al continente en direccién
oeste hasta que encuentran corrientes procedentes del este
que les alejan de la costa (Hambrey y Alean, 1992).

14.3.2.2 Avalanchas de hielo

Hl estudio de las mismas es muy importante puesto que
afectan a pueblos, rutas de transporte, estaciones de esqui
e instalaciones para la produccién de energfa hidroeléctri-
ca. Se producen en zonas de montafia y son mucho mds ra-
ras que las avalanchas de nieve, aunque en ocasiones son
frecuentes y constituyen una atraccién turistica, como la
cara escarpada del Balmhorngletscher en Suiza (Hambrey
y Alean, 1992). Las investigaciones llevadas a cabo sobre

508 Geomoriologia

FIGURA 14.42 Sistema de circulacién de los icebergs
frente a la costa oriental de Norteamérica (El-Sabh y Murty,
1988).

fotografias aéreas permiten conocer sus recorridos méxi-
mos, datos muy valiosos de cara a ponderar el riesgo. Pero
el avance de las avalanchas de hielo depende de la rugosi-
dad del terreno y de la época de su desencadenamiento
(McClung y Schaerer, 1993). Asi, en invierno la velocidad
es mayor debido a que la avalancha se desplaza sobre una



cobertera de nieve que facilita el desplazamiento; por el
conrario, en verano aumenta la friccién y el movimiento
es mds lento. Las avalanchas de hielo se denuncian por una
rotura, que crea nuevas grietas, y desprendimiento de blo-
ques de hielo que tienen lugar unas semanas antes del des-
encadenamiento. A veces, las avalanchas de hielo se elevan
cientos de metros en la ladera opuesta del valle.

La avalancha de hielo mds antigua conocida tuvo lugar
en el Cantén de Valais (Suiza), el 31 de agosto de 1597, en
la que una masa de hielo se desprendié del Balmengletscher
y cay6 en el pueblo de Eggen al que sepulté con sus 81 ha-
bitantes (Tabla 14.2). También en este mismo Canton, en
Mattmam-valle de Saas, se desprendié una masa de hielo, el
30 de agosto de 1965, durante la construccidn de una presa
con fines hidroeléctricos. La avalancha de hielo procedia de
la lengua del Allalingletscher y movilizé un millén de me-
tros ciibicos, que sepultaron la zona de construccién y pro-
dujeron la muerte de 88 trabajadores (Hambrey y Alean,
1992; McClung y Schaerer, 1993). Esta importante catds-
trofe sirvié de catalizador a las investigaciones sobre las ava-
lanchas de hielo, en especial en lo relativo a los mecanismos
generadores. A partir de entonces, se efectian cilculos de re-
sistencia de presas frente al tren de olas generadas en el vaso
como consecuencia de la actuacion de las avalanchas. Tam-
bién es muy conocida la avalancha de hielo que se desenca-
dend el 14 de agosto de 1949 en el glaciar del Tour, Alpes
franceses, en la que se desprendi6 la parte inferior del gla-
ciar, de gran pendiente, movilizando unos tres millones de
meiros ciibicos, produciendo la muerte de seis excursionis-
tas. Las causas se interpretan por el debilitamiento de la len-
gua glaciar, debido a la alternancia, en los dias anteriores, de
fuertes calores diurnos y noches frias, que produjeron im-
portantes fusiones y recongelaciones (Vivian, 1979).

14.3.2.3 Lagos de represamiento glaciar

Estos lagos marginales pueden originarse en la unién de dos
glaciares de valle o cuando en un valle sin hielo penetra una
lengua glaciar cubriéndola transversalmente. Como conse-

cuencia del represamiento glaciar se van rellenando paula-
tinamente, sobre todo durante el verano. Puede ocumir que
el lago se rellene por completo y vierta sus excedentes de
agua por canales de desbordamiento supraglaciares o mar-
ginales. Otra posibilidad surge del escape rdpido del agua
0 de la rotura stibita de la presa del hielo, que producen sa-
lidas bruscas del agua del reservorio, las cuales pueden dar
lugar a inundaciones, con frecuencia catastrificas, aguas
abajo del valle. Estos rellenos y salidas de agua pueden te-
ner una ciclicidad anual, pero las roturas son impredecibles
(Benn y Evans, 1998).

Los lagos represados suelen ser mds frecuentes en las
regiones polares y subpolares y drenan por canales de
desbordamiento, mientras que en las presas de hielo de
glaciares templados es mds fdcil la evacuacion de las
aguas por roturas rdpidas de la masa glaciar (Fig. 14.43).
Estos lagos de las latitudes templadas son mas pequefios
que los existentes en las regiones polares, pero su pro-
ximidad a dreas de actividad humana hace que el riesgo
sea muy elevado y los dafios cuantiosos cuando se pro-
duce la rotura (Hambrey y Alean, 1992).

Estos lagos represados por el hielo suelen drenar peri6-
dicamente, lo que parece indicar que la profundidad del agua
y su consiguiente presién hidrostdtica pueden ser el factor
principal que controla el drenaje del lago. Se han propuesto
diversos mecanismos de rotura de presas de hielo. Cuando
la presién hidrostdtica del agua del lago es superior a la pre-
si6n del hielo de la presa se produce la ruptura basal del cuer-
po de hielo y el lago drena subglaciarmente. Otro factor estd
ligado al incremento de las grietas como consecuencia del
flujo del hielo y de la elevada presion hidrostitica. Por otra
parte, el drenaje existente en la masa de hielo a través de pe-
quefios canales produce el ensanchamiento de los mismos
con el consiguiente debilitamiento de la presa. A estos fac-
tores hay que afiadir las sacudidas sfsmicas que incremen-
tan la inestabilidad del sistema (Costa, 1988b).

La consecuencia de estos escapes siibitos de las aguas
lacustres son las enormes inundaciones, denominadas en
Islandia jokulhlaups, que dan lugar a movilizaciones gi-

TABLA 14.2  Algunos desastres relacionados con los glaciares en Suiza
(excluyendo los que atectan a montaferos) (Hambrey y Alean, 1992).

1595 Glaciar de Giétro Rotura sibita de un lago represado 160
1597 Balmengletscher Avalancha de hielo 81
1636 Weisshorn Avalancha de nieve y hielo 37
1782 Altels Avalancha de hielo 4
1818 Glaciar de Giétro Rotura s(ibita de un lago represado 40
1819 Weisshorn Avalancha de nieve y hielo 2
1895 Altels Avalancha de hielo 6
1965 Allalingletscher Avalancha de hielo 88
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FIGURA 14.43 Lago
represado por el Glaciar Perito
Moreno (Argentina), donde se
producen periddicos
desprendimientos y
desbordamientos. Foto J. Lopez-
Martinez.

gantescas de sedimentos que construyen los sandar o lla-
nuras de gravas y arena (Maizels, 1997). Esta actividad
con frecuencia suele ser catastréfica. En estas inundacio-
nes se reconocen dos tipos de hidrégrafas (Costa, 1988).
Una presenta una curva de ascenso muy brusca con un
pico neto, que es casi imposible de medir adecuadamen-
e, seguido de un limbo descendente abrupto; el intervalo
de tiempo entre el comienzo del ascenso y el final del des-
censo suele ser de minutos a horas. Estas hidrégrafas co-
mesponden a roturas siibitas de presas de hielo. En el otro
tipo de hidrégrafa (Fig. 14.44) la curva ascendente es gra-
dual, con pico neto y descenso muy brusco que corres-
ponde al agotamiento del reservorio; el intervalo de tiempo
entre el comienzo y el final de la descarga es de horas a

Descarga total: 5,94 = 108 m?
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FIGURA 14.44 Jakulhlaup de julio de 1967 en Ekalugad
Ford, Isla de Baffin, generado por desbordamiento de una
presa de hielo (Church, 1988).
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dias. Estos rasgos de la hidrografa se deben a inundacio-
nes producidas por ensanchamiento de tineles intragla-
ciares 0 desbordamientos de lagos (Church, 1988).

Los ejemplos mds cldsicos y mejor estudiados corres-
ponden a Islandia, aunque en este pafs la actividad volc4-
nica se superpone a la de los glaciares. Los casos mds
espectaculares van ligados a la conjuncién de ambos am-
bientes y serdn analizados con posterioridad. No obstante,
conviene sefialar que durante la recesion reciente de los gla-
ciares, después de la Pequefia Edad del Hielo (Grove, 1988),
los jokulhlaups han sido mds frecuentes pero de menor can-
dal, debido al adelgazamiento de las barreras de hielo.

En los Alpes se conocen numerosos casos de roturas
de presas glaciares. Desde el afio 1600 enel valle del Otz,
Alpes del Tirol austriaco, se registran inundaciones (Fig.
14.45). El glaciar tributario Vernagt penetra en el rio y ge-
nera un lago de represamiento, que se ha roto numerosas
veces (Grove, 1988; Gerrard, 1990). También se recono-
cen estas roturas en el glaciar de Allalin (Suiza) y en el
glaciar de Gietroz, con inundaciones que han sido muy
catastréficas a lo largo de su historia y que han registra-
do 140 muertos en 1595 y 50 en 1818 (Vivian, 1979).

Igualmente, existe abundante documentacién relativa
a roturas siibitas de lagos existentes en el interior de los
glaciares alpinos. La catdstrofe mds importante conocida
en esta region es la que tuvo lugar el 12 de julio de 1892,
como consecuencia de la ruptura de una cavidad subgla-
ciar en el glaciar de Téte Rousse, en la vertiente occiden-
tal del Mont-Blanc, cuya inundacién produjo 175 muertos
y grandes pérdidas materiales. También se conocen estas
roturas en el glaciar de Miage, con numerosas inundacio-
nes en los dos tltimos siglos, y en el glaciar de Trient, que
tienen lugar con una periodicidad de tres a cinco afios en
los meses de julio o agosto (Vivian, 1979).

Otro tipo de lagos de represamiento son los producidos
por las morrenas terminales, que se rellenan por aguas de
fusién y de lluvia (Fig. 14.46). Presentan la peculiaridad



de que el till glaciar se erosiona ficilmente durante los des-
hielos rdpidos de los glaciares o con las tormentas. El ca-
nal de desbordamiento incide rdpidamente en los depdsitos
¥ como consecuencia se produce un aumento rdpido de los
volimenes de agua evacuados. Para evitar el desborda-
miento y la subsiguiente destruccién de la presa morrénica
se perforan conductos hasta el lecho para su drenaje. Un
ejemplo de destruccion catastréfica de un lago de morre-
na terminal fue el que tuvo lugar en el valle del Rio Santa
Ana (Andes peruanos) el 15 de marzo de 1941. Produjo una
gran inundacion que arrasé el pueblo de Huaraz y causé la
muerte a 6.000 personas (Hambrey y Alean, 1992) .

14.3.2.4 Volcanismo y glaciares

Cuando el calor liberado por la actividad volcdnica afec-
ta a los glaciares puede producirse una siibita fusién de las
masas de hielo. El agua resultante, al mezclarse con las ce-

FIGURA 14,45 Fechas de
desastres provocados por el
forrente Fischbachenchingenfeld.
Valle del Oetz. Alpes del Tirol
{Austria). Foto F. Gutiémrez.

FIGURA 14.46 Lago de origen
glaciar, represado por un arco de
morrena terminal. Cordillera
Blanca, Peni. Folo J. Ldpez-
Martinez.

nizas volcdnicas, da lugar a lahares o flujos de barro que
se movilizan gravitacionalmente, pudiendo afectar a la ac-
tividad humana existente en las parte bajas del aparato vol-
cdnico. Si el agua de fusién alcanza grandes volimenes
puede generar espectaculares y dramdticas inundaciones.

Tres ejemplos de distintas partes del mundo, muy ale-
jadas entre si, sirven para ilustrar el dramdtico desarrollo
de lahares y las terribles consecuencias tanto en vidas hu-
manas como en pérdidas econdmicas. En la Isla Norte de
Nueva Zelanda se encuentra el volcdn Ruapehu (2.797 m),
en el que la vispera de Navidad de 1953 tuvo lugar una
rotura siibita de un lago del créter, a la que se sumé la fu-
sidn de nieve y hielo, originando un lahar que destruyd un
puente de ferrocarril, poco antes de que pasara un expre-
so. La locomotora y cinco vagones cayeron al lecho del
rio y perecieron 151 personas (Francis, 1993).

FEl volcdn Mount St. Helens (2.950 m), situado en el es-
tado de Washington en la Cordillera de las Cascades, en-
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tré en erupcidn el 18 de mayo de 1980, aunque dos meses
antes comenz6 su actividad sefialada por eventos sismicos
¥ pequeiias erupciones fredticas. El volcdn estaba someti-
do a una estrecha vigilancia, lo que evité males mayores
(Crandell et al., 1975; Wesson, 1983). La gran erupcién
produjo la rotura de la pared norte de la montaiia y redujo
la altura del volcdn en 400 m, a la vez que se desencade-
naron grandes avalanchas de hielo. Las cenizas resultantes
de la explosién cubrieron los glaciares proximos a la cum-
bre y en los afios siguientes avanzaron como consecuencia
de la proteccion de la radiacién solar. Por ofra parte, se ori-
ginaron grandes lahares de hasta 30 km de longitud, que
destruyeron las casas y el bosque que encontraron a su
paso. Algunas presas los contuvieron y en otros rios, los 4r-
boles arrastrados fueron retenidos por los puentes y repre-
saron las aguas, dando origen a inundaciones y a la rotura
posterior de los puentes por empuje del agua. Como con-
secuencia de esta erupcién perecieron 57 personas y las
pérdidas materiales se calculan en unos 1.000 millones de
délares (Lipman y Mullineaux, 1981; Hickson y Peterson,
1990).

En los Andes colombianos se localiza el volcdn Neva-
do del Ruiz (5.400 m) a 5° de latitud norte, que estd co-
ronado por un casquete de hielo. El 13 de noviembre de
1985 entrd en erupcidn, que fue de baja magnitud con
pocos productos pirocldsticos emitidos. La erupcidn, como
en el caso anterior, estaba anunciada un afio antes por
actividad sfsmica y una explosion fredtica. A pesar de la
baja energia de la erupcién se desencadenaron avalanchas
de hielo y nieve, pero sobre todo las cenizas fundieron la
masa de hielo y las aguas resultantes arrastraron gran can-
tidad de cenizas recientes y antiguas creando lahares o ave-

nidas de barro, que se movilizaron gravitacionalmente
hacia los valles adyacentes densamente poblados (Fig.
14.47). Los lahares se produjeron en dos fases principa-
les. En la vertiente oeste se encauzaron por el rfo Laguni-
llas, desplazdndose a velocidades de 30-40 km/hora, hasta
alcanzar a media noche la poblacion de Armero, situado
a unos 60 km del volcan. El pueblo fue pricticamente se-
pultado en pocos minutos por los lahares y murieron
22.000 personas. También en la localidad de Chinchind,
situada en la vertiente oriental, los flujos de lodo se co-
braron la vida de 2.000 personas (Parra y Capeda, 1990;
Voight, 1990).

Un aumento de temperaturas en la base de los glacia-
res templados o polares, debido al calor geotérmico, trae
consigo la fusion de la masa de hielo y como consecuen-
cia el desarrollo de lagos subglaciares. Probablemente los
mayores se encuentran bajo el casquete de la Antirtida
(Hambrey y Alean, 1992). El mayor de todos los lagos
subglaciares conocidos es el denominado Lago Vostok, si-
tuado bajo casi 4 km de hielo en la vertical de la estacién
antdrtica rusa del mismo nombre. El lago posee una su-
perficie aproximada de 15.000 km?, una profundidad me-
dia de sus aguas de 125 m o m4s y un considerable espesor
de sedimentos acumulados en su fondo (Kapitsa et al,
1996). Trabajos recientes en relacién con el Lago Vostok
(Siegert, 2005a, b) ponen de manifiesto por la reflexién
por radar la presencia de unos 100 lagos subglaciales. El
mayor es el Lago Vostok de 250 km de largo y 50 km de
ancho. Su origen se debe a la fusi6n infrayacente del hie-
lo (Kapitsa et al., 1996) o a un origen proglaciar en la que
un lago sobrevivid a la glaciacién Antdrtida, hace unos 15
millones de afios (Duxbury et al., 2001). La primera al-

Fiesgo de |ahares
FIGURA 14.47 Mapa de
fesgos volcdnicos del Nevado
del Ruiz (Colombia), recopilado
en noviembre de 1985 (en

B Ao
=] Moderado

Il Riesgo de coladas de lava

Riesgo de flujos piroclasticos  Riesgo de caida de cenizas  Riesgo de explosiones de bajo &nguio
=i 1 ko 0 m 15

2 Moderado

Chester, 1993).

512 Geomorfologia




ternativa parece la més viable, produciéndose la fusién del
hielo por calor geotérmico. Los lagos existentes bajo los
pequeiios casquetes de Islandia contienen una historia bien
documentada de la actividad volcdnica bajo el hielo glaciar
y de sus consiguientes inundaciones. El 10% de estos
casquetes de hielo recubren zonas de rift volcdnicamente
activas.

Cerca del centro del casquete de Vatnajokull se en-
cuentra el lago subglaciar Grimsvitn, que estd situado en
una zona geotérmica activa y en la que se han producido
numerosas erupciones en tiempos histricos (Thorarinson,
1953a). Cuando se produce la rotura del lago se generan
enormes inundaciones (jokulhlaups) en las llanuras de
Skeidardrsandur de 1.000 km’® y 1/200 de pendiente, si-
tadas al sur del casquete y que constituyenel sandur ma-
yor de Islandia. En los dltimos tiempos ha habido una
media de doce inundaciones cada diez afios y el volumen
medio de cada inundacién ha sido de 3-3,5 km’ y la m4-
xima descarga de 10.000 m*/seg. Cada jokulhlaup ha
transportado unos 30 millones de toneladas (Bjornsson,
1979). Estas inundaciones pueden producirse por aumen-
to de calor geotérmico o por una erupcidn, como la de
1934 en la que el total de sedimentos movilizados fue de
150 millones de toneladas. En la llanura de Skeidardrsan-
dur, como consecuencia de sus numerosas inundaciones,
se hace dificil el establecimiento de una red de carreteras
permanente en el drea.

Por debajo del casquete de Myrdalsjokull, el mds me-
ridional de Islandia, se encuentra el volcdn Katla del que
se conocen erupciones desde 1625, La iltima erupcién fi-
sural fue en 1918 y en ella la descarga registrada fue de
200.000 m*/seg. Como consecuencia de esta inundaci6n
la costa meridional avanzé 200 m y se calcula que desde
1660 ha progradado 2,2-2.5 km (Bjornsson, 1979).

14.3.3 Problemas derivados
de la glaciotectonica

La glaciotecténica se define como la deformacidn es-
tructural de las rocas y sedimentos inducida glaciarmen-
te como resultado directo del movimiento del glaciar o
carga del mismo (Aber ef al., 1989). Las deformaciones
producidas como consecuencia de la actividad glaciar pro-
ducen localmente severos disturbios en las formaciones
geoldgicas existentes (Harris y Murton, 2005; Waller y
Tuckwell, 2005), que se manifiestan por plegamiento, frac-
turacién y brechificacién de las secuencias estratigrificas
y por una reduccion de la resistencia mecgdnica de las ro-
cas o sedimentos. Por consiguiente, es importante poseer
un conocimiento lo mds minucioso posible, ya que estas
deformaciones pueden tener una incidencia manifiesta en
prospeccién de minerales, labores mineras, ingenieria ci-
vil y cartografia de suelos.

En algunas minas del oeste de Canadd se reconoce una
importante actividad glaciotecténica (Aber et al., 1989) en

la que se ha producido la movilizacién por cabalgamien-
to de hasta 12.000.000 m* de carb6n, generdndose hacia
la raiz del mismo una depresién que estd enmascarada por
una cobertera posterior de sedimentos. El carbon al estar
cerca de la superficie se ha oxidado, por lo que se ha re-
ducido su valor calorffico y ademds se ha incrementado
su contenido en humedad, por lo que no se explota (Aber
y Ber, 2007).

Ontras veces el substrato puede estar afectado por la de-
formacidén glaciotecténica, lo que trae como consecuen-
cia una disminucién de su resistencia al cizallamiento.
Bajo estas circunstancias pueden producirse deslizamien-
tos a favor de estos materiales debilitados, que llegan a
afectar a carreteras y puentes, como ocurre con las argili-
tas del Creticico superior en el valle del rio South Sas-
katchewan (Canadd) (Krahn et al., 1979).

14.3.4 Algunas consideraciones
sobre ingenieria geologica
en areas que han estado
ocupadas por los hielos

La caracter{stica mds significativa de las secuencias de ori-
gen glaciar es su gran variabilidad en el tamafio de grano
(Fig. 14.48), estructura interna, potencia, geometria y for-
ma superficial. Con frecuencia, estos cambios tienen lu-
gar en distancias muy pequefias. Como es ldgico, esta
variabilidad presenta muchos problemas en las investiga-
ciones de ingenieria civil (Derbyshire y Love, 1986).

FIGURA 14.45 Sedimentos glacigénicos y tamafio de grano
(Derbyshire y Love, 1986).
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Por todo ello, es bisico disponer de mapas geoldgi-
s y geomorfolégicos detallados y, a ser posible, adap-
tados a los fines sefialados (Strachan y Dearman, 1983).
Igualmente, las campafias de sondeos se hacen necesa-
rias para precisar el espesor y geometria de estos dep6-
sitos glacigénicos. Ademds, los ensayos de mecidnica de
suelos nos permiten conocer las propiedades geotécni-
cas y el comportamiento de estos materiales.

Es muy frecuente la utilizacién de depdésitos de till
y arenas y gravas fluvioglaciares como material para la
construccion. Por otra parte, los limos y arcillas glacio-
marinos y glaciolacustres constituyen zonas de baja re-
sistencia en estas secuencias glaciares y presentan serios
problemas en la estabilidad de los taludes (Legget,
1974).

Las arcillas glaciomarinas, de algunos miles de afios,
elevadas al continente en épocas postglaciares por gla-
cioisostasia, pueden presentar un comportamiento tixo-
opico que las hace extremadamente peligrosas por su
facilidad de deslizamiento. Estos sedimentos marinos
tienen un elevado contenido en cloruro sédico, que se
adhiere a las particulas de arcilla y proporciona cohesi-
vidad, pero cuando la sal se disuelve lentamente por
agua dulce se reduce la cohesidn, la arcilla se liclia y
puede fluir a grandes distancias, incluso con pendientes
muy pequeiias. Debido a este cambio de comporta-
miento y flujo posterior se las denomina arcillas rapi-
das y son muy frecuentes sobre todo en Canadd y
Escandinavia (Veder, 1981; Aune, 1983). Su elevada
sensibilidad junto con la fluidez de los materiales trae
consigo que las arcillas rdpidas sean muy susceptibles
a los deslizamientos de flujo (Lefebvre, 1996).

Uno de los mds importantes deslizamientos ligado a
la actividad de arcillas rdpidas es el que se produjo en
la ciudad costera de Anchorage (Alaska) el 27 de mar-
 de 1964, que se desencadend por un terremoto, el ma-

FIGURA 14.49 Bloque
dagrama del deslizamiento de
Anchorage {Alaska),
desencadenado por el terremoto
de 27 de marzo de 1964
{Hansen, 1965).
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yor de los registrados en Norteamérica. La rotura pare-
ce que fué debida a la presencia de arcillas glaciomari-
nas saturadas en agua (Fig. 14.49). El deslizamiento se
dirigi6 hacia los valles y ensenadas marinas y destruyé
75 casas de una zona residencial. En este tipo de desli-
zamiento los dafios suelen ser mdximos en las dreas del
graben de cabecera y en los cordones de empuje de la
zona frontal (Hansen, 1965).

14.3.5 Los depdsitos de placer
en los ambientes glaciares

Los placeres son acumulaciones de minerales pesados que
han sido extraidos de la roca madre por procesos hidricos,
edlicos y glaciares. Constituyen importantes recursos eco-
némicos y son mena de oro, diamante, platino, estafio y
otros minerales. Los placeres de dreas sometidos a la
accién de los hielos se explotan en el norte de Asia, Ca-
nadd y Alaska, aunque la mayoria de este tipo de explo-
taciones se encuentran en medios no afectados por la
actividad glaciar (Boyle, 1979).

Los depésitos de placer se localizan en un amplio es-
pectro de ambientes sedimentarios, tales como aluviales,
coluviales, glaciares, fluvioglaciares, litorales y marinos
(Levson y Morison, 1996). Los placeres aluviales se en-
cuentran en cursos fluviales activos o abandonados, como
arroyos, rios trenzados (braided) y meandriformes, aba-
nicos aluviales y abanicos-delta. El oro se concentra fun-
damentalmente junto con tamafios de cantos y blogues
sueltos y en facies conglomerdticas (Fayzullin, 1969).

Los placeres fluviales son el tipo mds frecuente y se
localizan en aluviones recientes y en terrazas bajas (Fig.
14.50). En los rios meandriformes se encuentran en point
bars y en la curva interna de los meandros. En los rfos
trenzados la distribucién de los minerales pesados es es-




porddica y discontinua; se localizan en barras transversas,
inflexiones del canal, uniones de canales y segmentos don-
de el flujo es convergente (Smith y Minter, 1980).

En los abanicos aluviales los placeres se encuentran en
gravas interestratificadas y en sedimentos de debris flow.

Estos se desarrollan después del comienzo de la retirada
de los glaciares, en los que la carencia de vegetacién
facilita la inestabilidad de las laderas. Una vez que se
desencadenan estdn sometidos a la erosién por aguas de
fusion glaciar.
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