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I

Prólogo
por Alfredo Arche*

La obra que tienen en las manos es fruto del esfuerzo de muchas personas tras un largo 
camino. La primera edición de la misma apareció en 1988, también tras una larga gestación 
y, para gran sorpresa de su empresa editorial, el CSIC, y mía propia, como su coordinador, 
resultó un relativo éxito de ventas y su demanda se mantuvo constante durante más de una 
década, algo excepcional para un libro de ciencia básica no divulgativo.

Todo envejece y una nueva edición pareció necesaria en 1996; tras muchos esfuerzos, un 
nuevo libro estuvo listo a fi nales de 1997, pero la política editorial de ese momento había 
cambiado en el CSIC y la obra no fue aceptada para su publicación a pesar de los compromi-
sos verbales previos de sus responsables. Hay que agradecer aquí el esfuerzo de los compañeros 
que colaboraron en aquel intento de renovación, cuando aportar un celemín de conocimien-
to tras mucho esfuerzo no les reportaba nada tangible y que, en aquel momento, no tuvieron 
la recompensa merecida.

Hecho el esfuerzo y rechazado su fruto por la ciega burocracia, podríamos haber abando-
nado, devolver los originales y olvidar el proyecto, pero dos personas, Ferrán Colombo y José 
López-Gómez me dijeron que, si difícil fue culminar el esfuerzo del primer libro, era casi in-
creíble, en los tiempos utilitaristas que corrían, haber conseguido cerrar el segundo.

Por ellos empujado, busqué editor alternativo fuera del CSIC. Los avatares de diez años 
de búsqueda darían para escribir una novela si yo tuviese, que obviamente no, la pluma de 
Baroja o Zola. Ya decía Blas de Otero que: «Escribir en España es hablar por no callar...».

Las numerosas editoriales consultadas siempre repetían la misma cantilena: «Excelente 
esfuerzo... Buen equipo... No es rentable... NO». También busqué patrocinio en grandes em-
presas, pero, aunque al menos cinco de ellas reconocieron que fi nanciar este proyecto les cos-
taría menos que los canapés del guateque anual de su Junta de Accionistas, nada, no se dig-
naron apoyarlo.

A punto de cejar en el empeño, y, tras un nuevo cambio en la dirección del Servicio de 
Publicaciones del CSIC, en 2005 sometí el viejo proyecto otra vez a la casa editora original, 
y su director, con enorme y total sorpresa mía, lo acogió favorablemente. Debo dar aquí las 
gracias a Miguel Ángel Puig-Samper y su equipo por este decisivo apoyo.

Los olvidados originales volvieron a sus autores, nuevos capítulos fueron encargados a otros 
colegas y todo fl oreció de nuevo.

Como niños empezamos la tercera vez y nuestra curiosidad se avivó de nuevo:

Con esos ojos que exigen respuestas
Aún me miras y esperas:
¿Por qué no se caen las águilas?
¿Por qué no se marcha el agua de las cantimploras?

* Instituto de Geología Económica, CSIC-UCM. Facultad de Geología, Universidad Complutense. 28040 
Madrid. E-mail: aarche@geo.ucm.es.
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Decía Luisa Castro de la curiosidad del científi co, y así creo que nos sentíamos al reescri-
bir nuestros textos.

Y así llegamos a lo que ahora tienen en sus manos. Un esfuerzo colectivo cuyos frutos no 
son recompensados con dinero, con «Citation Index» ni «gallifantes». Ha llegado a su fi nal 
incompleto, como un torso griego clásico, porque algunos de los autores iniciales se quedaron 
por el camino por voluntad propia sin terminar el encargo que en su día asumieron y otra, 
porque la vida decidió otra cosa y nos dejó prematuramente, como es el caso de Amparo Ra-
mos, a quien dedicamos este libro en lugar destacado del mismo. Esperamos que este libro sea 
un digno sucesor del primer esfuerzo.

La Sedimentología es una parte de la Geología que describe la formación, acumulación y 
posterior evolución de las rocas sedimentarias, abarcando desde la partícula submilimétrica a 
las cuencas sedimentarias de miles de kilómetros, desde procesos en nanosegundos a otros en 
eones.

Sin embargo, toda esta complejidad está gobernada por tres motores básicos: el Tiempo 
geológico, las Leyes físicas básicas, la Vida.

El Tiempo geológico, sea lo que sea este concepto, marca el registro que estudiamos. In-
humanamente largo, que no profundo, rige el «tempo» de la acumulación de sedimentos y 
fl uye inexorablemente mientras tratamos de fi jarlo en isócronas y unidades. Pero él fl uye ajeno 
a nuestros intentos, intangible, indefi nible, inexorable.

Ticking away the moments that make a dull day
You fritter and waste the hours in an off hand way
Kicking around on a piece of ground in your hometown
Waiting for someone or something to show you the way...

Sí, realmente Pink Floyd captura en su Time la inquietud que nos causa la marcha del 
tiempo.

Pero también algo estático como las leyes básicas de la Física regulan el movimiento ince-
sante de las partículas sedimentarias. Algo tan simple como la gravedad o el segundo principio 
de la Termodinámica rije el estado de cada una de ellas en cada instante.

But this old river keeps on rollin’, though
No matter what gets in the way and what way the wind blows
And as long as it does, I’ll just sit here
And watch the river fl ow

El sedimentólogo hace algo similar al protagonista de Watching the river fl ow de Bob Dylan: 
observar sin pausa ni cansancio los procesos naturales.

Pero aún otro factor más modela el objeto de nuestros estudios durante la mayor parte del 
tiempo geológico: la Vida. Su impronta está marcada en cada grano de cuarzo o en cada par-
tícula de carbonato a pesar de la contingencia de cada ser vivo.

«Life is just a passing moment on a never ending trail...», decía Johnny Cash en su canción 
My ship will sail. No se puede dar mejor defi nición de la vida de cualquier organismo indivi-
dual y cómo su futilidad es superada por la continuidad inexorable del fenómeno vida, que 
tiene tan enormes consecuencias sobre el Sistema Tierra.

Volviendo al proceso de elaboración de esta obra, debo resaltar que muchas personas han 
contribuido al éxito de este libro y deseo fi nalizar con una expresión de gracias particular a 
algunas de ellas.

En primer lugar, agradezco el apoyo y constante espíritu creador de Ferrán Colombo y 
José López-Gómez en los años negros de este proyecto, cuando nadie creía en él.
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Sin la generosidad del Servicio de Publicaciones del CSIC y, en especial de su Director, 
Miguel Ángel Puig-Samper, esta obra no estaría en vuestras manos. También deseo agradecer 
expresamente la compleja labor técnica realizada por el equipo de producción editorial, así 
como el trabajo de composición y maquetación de Gráfi cas Blanco.

La realización práctica del original hubiese sido imposible para un ignorante informático 
como yo sin la ayuda de Modesto Escudero, Piedad Martín y Rosario Ojeda, del Instituto de 
Geología Económica del CSIC-UCM.

Gracias a vosotros, coautores, que creísteis en este proyecto y perseverasteis hasta el fi nal. 
Habéis demostrado que, si la carne es fl aca, para muchos el espíritu puede domeñarla y  triunfar.

Gracias, lector por utilizarla. Pásala a quien tengas al lado.
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II

Facies, sedimentología y análisis 
de cuencas sedimentarias

por Alfredo Arche*

INTRODUCCIÓN

La Sedimentología se puede defi nir como el estudio del transporte y deposición de sedi-
mentos (Leeder, 1999) y trata de estudiar la composición, estructuras internas y procesos hi-
drodinámicos de formación de sedimentos. Para lograr sus fi nes, utiliza una gran cantidad de 
datos procedentes de ciencias afi nes: mineralogía, petrología sedimentaria, estratigrafía, diná-
mica de fl uidos, geoquímica, oceanografía y otras muchas.

La Sedimentología moderna surge cuando el estudio de los procesos sedimentarios ac-
tuales demostró que los productos resultantes (facies) eran característicos de cada uno de ellos 
y que estos productos variaban de acuerdo con las variaciones de los parámetros fundamen-
tales de los primeros: velocidad de las corrientes, sentido de las mismas, salinidad del agua, 
etcétera.

A mediados del siglo xx se dio el paso defi nitivo en este campo de investigación, que creó 
la Sedimentología moderna: se elaboran los modelos de proceso-respuesta o modelos sedimentoló-
gicos de facies. Los ejemplos más destacados de estos trabajos pioneros son los de Kuenen y 
Migliorini (1950) sobre las corrientes de turbidez como causa de la estratifi cación gradada 
granulométricamente en la vertical, observada mucho antes en los depósitos tipo «fl ysch» pero 
nunca explicada satisfactoriamente, seguido por el enunciado del concepto de régimen de 
fl ujo como explicación hidrodinámica de las estructuras internas sedimentarias por Harms y 
Fahnestock (1965) y las detalladas descripciones de los procesos y productos resultantes que 
tenían lugar en ambientes carbonatados puros como las Bahamas o el Golfo Pérsico (Ham, 
1962; Shearman, 1966; Evans et al., 1969)

Tras estos trabajos pioneros, se defi nió el concepto de modelo de facies, basado en el la hi-
pótesis del «Uniformismo» de Lyell, que combinó los procesos sedimentarios ordinarios que 
podemos observar hoy en día con sus productos, las facies sedimentarias; éstas y sus asociacio-
nes verticales tenían características únicas y fácilmente identifi cables en cada ambiente sedi-
mentario y, como su extensión a sedimentos antiguos era posible, se podían interpretar gené-
ticamente éstos últimos.

Los primeros modelos de facies fueron propuestos por Oomkens y Terwindt (1960) y 
Evans (1963) para canales y llanuras mareales, Allen (1963) para ríos meandriformes, Bernard 
et al. (1962) para costas lineales clásticas, Bouma (1962) para turbiditas terrígenas y Shearman 
(1966) y Evans et al. (1969) para carbonatos y evaporitas peritidales.

Mucho tiempo después se reconoció la importancia de sucesos catastrófi cos episódicos en el 
registro sedimentario, no como alternativa sino como complemento a la interpretación «uni-
formista» antes enunciada. A partir del artículo pionero de Álvarez et al. (1980) se establecie-

* Instituto de Geología Económica, CSIC-UCM. Facultad de Geología, Universidad Complutense. 28040 
Madrid. E-mail: aarche@geo.ucm.es.
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ron ejemplos irrefutables de estos sucesos, escasos pero muy importantes en el registro sedi-
mentario, por otros autores como Ager (1981), Hsü (1983) y Dott (1988).

Los modelos de facies evolucionaron lógicamente hacia su ampliación a modelos de sistemas 
deposicionales aplicando la Ley de Walther (Walter, 1884, en Middleton, 1973) usando los 
modelos de Facies locales. Se pueden defi nir como conjuntos de medios sedimentarios y sus 
productos asociados lateral y verticalmente de forma natural y limitados por discordancias e 
hiatos.

El ejemplo clásico de sistema deposicional es un delta progradante, donde se asocian, en un 
sentido proximal-distal, sedimentos fl uviales, y de llanura de inundación («delta-top»), sedi-
mentos de playa, bahía salobre y barras arenosas («delta distributary mouth bars and interdis-
tributary bays» o «delta front») y sedimentos fi nos marinos, a veces muy deformados por 
deslizamientos subacuáticos («prodelta»).

Los trabajos pioneros sobre sistemas deposicionales se realizaron por Fischer y McGowen 
(1967), Frazier (1974) y Brown y Fisher (1977) en la costa del golfo de México de Louisiana 
y Texas, Estados Unidos.

El uso de los conceptos de sistema deposicional y de la Ley de Walter permite predecir las 
sucesiones verticales de sedimentos que son posibles, es decir la ciclicidad vertical observable 
en las sucesiones sedimentarias reales, su extensión lateral, los cambios laterales posibles y la 
naturaleza de las superfi cies limitantes de los ciclos.

Esta aproximación al análisis sedimentario se conoce como Estratigrafía secuencial y está 
en pleno desarrollo. Se basa en los trabajos pioneros de Sloss (1962, 1963, 1972, 1979) en el 
interior de Estados Unidos, donde reconoció una serie de ciclos sedimentarios transgresivo-
regresivos de escala continental e invocó como única causa posible cambios sucesivos a lo 
largo del tiempo del nivel del mar, que, posteriormente identifi có en la Plataforma Rusa.

Desarrollando sus ideas, Vail et al. (1977a, b, c) y Mitchum et al. (1977a, b) propusieron 
que el registro sedimentario de muchas cuencas podía subdividirse en secuencias deposicionales 
y que éstas se podían correlacionar entre cuencas adyacentes o incluso a escala global. El úni-
co mecanismo posible para este tipo de ciclicidad es el ascenso o descenso del nivel del mar 
(eustatismo); evidentemente, las posibilidades predictivas de esta hipótesis son enormes y de 
fácil aplicación. La propuesta inicial ha sido modifi cada con el tiempo, incluso por sus propios 
autores (Posamentier et al., 1993; Van Wagooner et al., 1988), pero su utilidad es evidente, a 
pesar de las limitaciones impuestas a los modelos hipotéticos iniciales.

Para acabar esta introducción hay que mencionar la íntima relación demostrada desde los 
años setenta entre Geodinámica y origen y evolución de cuencas sedimentarias, que ha deri-
vado en lo que hoy se conoce como análisis de cuencas.

El trabajo clásico de McKenzie (1978) propuso el primer modelo cuantitativo que relacio-
na la subsidencia de una cuenca (en este caso, extensional) a procesos litosféricos fundamen-
tales. Muchos otros trabajos posteriores han demostrado esta relación en diferentes regímenes 
geodinámicos y han refi nado las leyes predictivas de evolución de la subsidencia con el tiempo 
en los mismos proporcionando un poderoso método analítico y predictivo. El Análisis de 
Cuencas está descrito en detalle en las obras de Allen y Allen (2005), Miall (1990, 2000) y 
Einsele (2000) entre otras muchas.

Todos los capítulos de este libro describirán, con mayor o menor detalle los diferentes 
medios sedimentarios, los procesos físicos que ocurren en cada medio y su control en los sedi-
mentos producidos, las facies y asociaciones de facies resultantes en cada uno de ellos, los con-
troles fundamentales intra- y extra- cuencales y la ciclicidad resultante.
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ALGUNOS CONCEPTOS FUNDAMENTALES

Medios sedimentarios

Un medio sedimentario puede defi nir como una parte concreta de la superfi cie terrestre 
donde se acumulan sedimentos y que se diferencia física, química y biológicamente de las 
zonas adyacentes (Selley, 1970).

Los factores limitantes están íntimamente relacionados entre sí y cualquier cambio en uno 
de ellos afecta irremediablemente a los otros.

En este marco físico operan los procesos sedimentarios responsables del transporte y depó-
sito de los sedimentos.

Un medio sedimentario puede ser un lugar de erosión, no depósito o sedimentación, y en 
general, alternan etapas diferentes en cada medio o en cada parte de un medio: así, un delta 
puede crecer rápidamente en las avenidas de los ríos que lo alimentan, puede permanecer es-
table durante el estiaje y puede, fi nalmente, sufrir erosión durante grandes tempestades en el 
mar, especialmente en su borde subaéreo externo.

Los sedimentos se acumulan en depresiones de tamaño variable denominadas cuencas se-
dimentarias, cuyo relleno registra la evolución paleogeográfi ca de las mismas. Este relleno está 
formado no sólo por los sedimentos, sino por las superfi cies de omisión o hiatos, refl ejo de 
etapas de no deposición y por las discordancias, que registran etapas de erosión, acompañadas 
o no de actividad tectónica.

Como la reproducción de las condiciones naturales de sedimentación en un laboratorio es 
prácticamente imposible por razones de escala, o bien, si se realiza, obliga o simplifi caciones 
drásticas (p. ej., en un canal de experiencias), el sedimentólogo utiliza la superfi cie actual de 
la Tierra como su mejor laboratorio. En ella observa el marco físico (el medio sedimentario) 
y los procesos que en él actúan dando lugar a sedimentos.

La observación de la superfi cie de la Tierra ha demostrado que sólo existe un número fi -
nito de medios y procesos sedimentarios y que, utilizando el principio del uniformismo («El 
presente es la clave del pasado»), podemos extrapolar nuestras observaciones al pasado y, como 
veremos, utilizar la analogía en la interpretación genética de sucesiones antiguas de rocas se-
dimentarias. Este es el objetivo fi nal de la Sedimentología.

Los medios sedimentarios actuales son fi nitos y deben clasifi carse para su mejor caracteri-
zación y estudio.

La forma habitual de hacerlo es utilizar parámetros físicos (precipitación, temperatura, 
medio de transporte, velocidad y sentido de las corrientes), químicos (composición de los se-
dimentos y las aguas, composición de la roca madre) y biológico (tipo de fauna, fl ora, interac-
ciones organismos-sedimentos) y de aquí surge la división entre medios marinos y continenta-

les mediante la línea de costa, pero como los procesos 
continentales (p. ej., corrientes fl uviales durante avenidas) pue-
den extenderse a medios marinos y los marinos (olas, mareas) 
a medios continentales, existirán en esa frontera disputada una 
serie de medios de transición o mixtos. Por otra parte, los 
medios continentales pueden ser subaéreos o subacuáticos.

Estas ambigüedades han dado lugar a numerosas clasifi -
caciones más o menos complejas de medios sedimentarios 
(p. ej., Krumbein y Sloss, 1959; Pettijohn, 1956; Dunbar y 
Rodgers, 1957; Blatt, Middleton y Murray, 1972; Selley, 
1976 y Reading, 1996). Aquí adoptaremos una simplifi cada, 
sintetizando algunas de las anteriores:

Continental: Subaéreo: Eólico
Glacial

Subacuático: Fluvial
Lacustre

De transición: Deltaico
Playero
Estuarino
Isla barrera-lagoon

Marino: Plataforma
Talud
Borde precontinental
Llanura abisal
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Otra forma de clasifi car los medios sedimentarios puede ser la de utilizar, en combinación 
con su situación continental o marina, la acción de los procesos sobre los sedimentos y si ésta 
se traduce en una erosión o sedimentación neta o un equilibrio o no-deposición (Selley, 1976).

Los medios sedimentarios de erosión neta son básicamente terrestres, especialmente en 
aquellas áreas de relieve acusado y clima húmedo, en las que la meteorización y la erosión y 
transporte de sus productos son intensos, pero también existen en zonas costeras, como, por 
ejemplo, costas en retroceso por acción de olas y corrientes submarinas, los cañones submari-
nos o algunas plataformas continentales o fondos marinos sometidos a la acción de corrientes 
intensas de origen variado (geostrófi cas, de turbidez, etc.). La variación temporal de la pro-
fundidad del nivel de compensación de la calcita puede dar también áreas de erosión por di-
solución más o menos profundas.

Los medios sedimentarios de depósito son fundamentalmente subacuáticos y de entre és-
tos, los costeros y de plataforma son los que en la actualidad acumulan mayores cantidades de 
sedimentos y en las series antiguas también forman la mayor parte del registro geológico. En 
medios subacuáticos terrestres, como ríos y lagos, se pueden formar grandes acumulaciones de 
sedimentos, especialmente en áreas cratónicas sometidas a subsidencia lenta y continua. Los 
medios subaéreos como los eólicos sólo ocasionalmente dan lugar a depósitos importantes, 
siempre que se encuentren asociados ligados a la tectónica activa.

Los medios sedimentarios de equilibrio o no-deposición son mucho más frecuentes de lo 
ordinariamente admitido. En ellos, y durante un largo tiempo, no hay erosión ni depósito. Si 
se mantienen estables durante largo tiempo el substrato rocoso sufre importantes modifi cacio-
nes químicas (perfi les de alteración). Se dan en condiciones subaéreas, como, por ejemplo, en 
parte de los cratones africanos, expuestos desde el Cretácico superior al menos, y en los que 
se ha desarrollado alteraciones y suelos que son prueba de estabilidad muy prolongada. En el 
registro antiguo se manifi estan como hiatos.

Bauxitas, lateritas y costras ferruginosas son los productos típicos de la acción de diversos 
climas sobre sustratos específi cos en estos medios de sedimentación en equilibrio.

También pueden existir en medios subacuáticos marinos, y entonces el substrato reacciona 
con el agua del mar, dando lugar a depósitos de fosfato, óxido de manganeso y otros produc-
tos de diagénesis, sufriendo simultáneamente la acción de organismos que lo perforan y mo-
difi can. Son los «hard-grounds» de las series antiguas, normalmente mejor conservados en 
sedimentos carbonatados.

Resumiendo, estos medios pueden clasifi carse de la siguiente forma según el tipo de sedi-
mentación o su ausencia (Selley, 1976):

Erosivos En equilibrio De depósito

Terrestres
 {

Subaéreos Dominantes Penillanuras, suelos. Lateritas, 
bauxitas.

Raros (eólico y glaciar)

Subácuaticos Locales Desconocidos (?) Locales (fl uvial y lacustre)

Marinos Raros «Hard-grounds» Dominantes

Procesos sedimentarios

La sedimentación tiene lugar cuando se combinan de una determinada manera una serie 
de procesos físicos, biológicos y químicos que actúan a escalas muy diferentes, desde local a 
global y su importancia relativa varía de unos medios a otros.
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Procesos físicos

Los procesos físicos son los más importantes en la erosión, transporte y sedimentación de los 
sedimentos clásticos. Los más importantes son las corrientes, que tienen dos orígenes: la fuerza 
de la gravedad, responsable por ejemplo, del movimiento de agua en un río o de las corrien-
tes de turbidez, y la radiación solar, que al calentar desigualmente la superfi cie terrestre provo-
ca diferencias de temperatura y, por tanto, corrientes convectivas en la atmósfera (vientos) y en 
el agua (corrientes marinas y lacustres). El viento, a su vez, puede provocar las olas en la super-
fi cie del mar y el transporte a ellas asociado. Un caso especial de corrientes es el de las mareas, 
causadas por la combinación de los campos gravitatorios de la Luna y el Sol sobre la Tierra.

Otros procesos físicos secundarios son la meteorización mecánica debida a diferencias 
bruscas de temperatura o la debida a la acción alternativa de agua y hielo en las grietas peri-
glaciares.

Las corrientes tienen capacidad para transportar un rango variable de tamaños de grano y 
pueden ser estables (p. ej., los ríos) o variar ampliamente de forma periódica (p. ej., las mareas) 
o episódica (p. ej., el viento).

La densidad y viscosidad del fl uido en que se mueven las partículas tienen una importan-
cia fundamental en la capacidad de transporte de una corriente: cuanto más elevados son estos 
parámetros, mayor es su capacidad de transporte. En los fl ujos naturales, esta gradación cre-
ciente sería: 1. viento, 2. agua, 3. fl ujos masivos. Por encima de un umbral de velocidad, las 
corrientes son erosivas.

Las variaciones de velocidad en las corrientes dan lugar a la estratifi cación de los sedimen-
tos terrígenos y tienen lugar incluso en los tipos más estables, como las corrientes marinas 
geostrófi cas o las de los lagos profundos. Pueden variar de forma periódica (las mareas) o de 
forma ocasional e impredecible (las tormentas).

Procesos biológicos

Los procesos biológicos derivan de la actividad fi siológica de animales y plantas que pueblan 
los diferentes medios y su interacción con los materiales del sustrato. Estos organismos pro-
ducen sedimentos y/o ayudan a fi jarlos en el medio; también tienen un importante papel re-
gulador de la geoquímica de los fl uidos presentes en el mismo.

En algunos medios, como ciertos lagos o zonas marinas profundas, la acumulación de 
esqueletos de organismos unicelulares puede ser la única fuente de sedimentos; en arrecifes y 
llanuras mareales carbonatadas, los organismos controlan la mayor parte de los procesos de 
sedimentación; por último hay que hacer notar que la acción humana sobre medios terrestres 
(deforestación, roturación de tierras vírgenes, pastos abusivos, incendios, cultivos, etc.) puede 
acelerar o desacelerar la tasa de erosión en ciertas zonas en un factor de quinientos o más.

Uno de los procesos biológicos fundamentales es la fi jación del carbonato cálcico que forma 
los arrecifes y plataformas carbonatadas por organismos tales como algas, corales, briozoos, es-
tromatopóridos, rudistas y bivalvos, entre otros. Los carbonatos primarios pueden ser destruidos 
total o parcialmente por procesos de bioerosión, que degradan los fragmentos litifi cados a fi nas 
partículas de limo calcáreo; éste es el principal proceso de formación de carbonatos micríticos.

Otro proceso biológico importante es el aporte constante de sedimentos fi nos tanto car-
bonatados como siliciclástico por parte de organismos unicelulares planctónicos que viven en 
aguas superfi ciales de mares y lagos a las zonas pelágicas de estos medios, en forma de lluvia 
continua de esqueletos mineralizados tras su muerte.

El estudio de las relaciones entre la fauna y fl ora y los sedimentos es parte de la Paleoeco-
logía, que se divide en dos ramas según Laporte (1979): Sinecología, que trata de la distribu-
ción de la totalidad de las faunas y fl oras de ambientes determinados, y la Autoecología, que 
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lo hace de grupos concretos y su interacción con otros grupos de seres vivos y con la condi-
ciones del ambiente.

El clima y su infl uencia en los procesos sedimentarios

El clima condiciona los procesos físicos y biológicos antes mencionados de forma funda-
mental.

Los procesos meteorológicos actuales fueron muy diferentes en épocas pasadas, especial-
mente en intensidad y frecuencia, pero sus procesos fundamentales, temperatura, vientos y 
precipitación siempre han sido el resultado combinado de la radiación recibida del Sol, la ve-
locidad de rotación de la Tierra y la distribución de continentes y mares.

La insolación en las zonas ecuatoriales calienta el aire que asciende al perder densidad, se 
desplaza hacia los polos a través de las capas altas de la atmósfera, donde se enfría, y gana 
densidad; luego desciende para cerrar el circuito por la superfi cie.

Este sencillo esquema se complica en la realidad por la forma esférica de la Tierra y su 
movimiento de rotación, de una velocidad de 1.666 km/h hacia el Este en el Ecuador.

La rotación de la Tierra produce un efecto deviatorio importante conocido como «fuerza 
de Coriolis» en cualquier partícula que se mueva cambiando de latitud. Si una masa de fl uido 
(aire o agua) se mueve desde el Ecuador hacia uno de los polos, conserva inicialmente su ve-
locidad rotacional, pero pasa a zonas donde ésta es menor en superfi cie; por tanto, tiende a 
desplazarse hacia el Este más deprisa que la superfi cie sólida sobre la que pasa, es decir hacia 
el Este según viaja hacia el Norte o el Sur. Lo contrario ocurre cuando una masa de fl uido se 
desplaza desde latitudes altas hacia el Ecuador. Su velocidad rotacional es progresivamente 
menor comparada con que la de la superfi cie sólida y se desplaza más lentamente que ella, 
quedando retrasada y desplazándose hacia el Oeste (fi gura 2.1a). Por eso, la desviación es ha-
cia la derecha en el hemisferio norte y hacia la izquierda en el sur y se forman los cinturones 
de vientos alisios y los del NW en ambos hemisferios.

El aire húmedo y caliente de la zona ecuatorial se enfría en su ascenso, descargando lluvias 
en esta zona; al llegar a los trópicos ocupa una zona de menor tamaño que el ecuador, por lo 
que se comprime y aumenta de densidad, descendiendo a la superfi cie ya seco. Así se forma 
la zona subtropical de altas presiones donde se localizan desiertos cálidos. La circulación global 
se completa de igual manera con otras dos células de vientos en cada hemisferio (fi gura 2.1a, b), 
cuya posición latitudinal ha variado en el decurso del tiempo geológico según la radiación 
solar recibida y la capacidad de almacenaje calórico de la atmósfera.

Las variaciones climáticas ocurridas en los últimos decenios han renovado el interés de 
científi cos ajenos a la Geología y a amplias capas de la sociedad acerca de las variaciones que 
se pueden observar en el registro geológico y su posible uso como guía en predicciones de la 
evolución climática en el futuro más próximo. Se deben destacar los trabajos de Martín Chi-
velet (1999) y Duarte (2009) como obras introductorias rigurosas en español sobre circulación 
atmosférica y cambio climático global y las de Grehard, Harrison y Hanson (2001), Barry y 
Chorley (2003), Houghton (2004) y Cowie (2007) como equivalentes en inglés. Los procesos 
oceanográfi cos asociados están descritos de forma breve y precisa en las obras de Open Uni-
versity Course Team (2002a, b).

Variaciones climáticas periódicas: ciclos de Milankovitch 
e infl uencias orbitales (Orbital forcing)

La hipótesis de que había causas astronómicas que producían variaciones climáticas periódi-
cas fue enunciada por Milankovitch en el siglo xix, pero su aplicación al estudio de la ciclici-



Facies, sedimentología y análisis de cuencas sedimentarias

21

dad de los sedimentos y el establecimiento de la relación causa- efecto es muy reciente (De 
Boer & Smith, 1994a y b). Hay tres variables astronómicas del sistema Tierra-Sol-Luna que 
infl uyen en el clima terrestre (fi gura 2.2):

• Precesión: giro del eje de la Tierra debido a la atracción simultánea de la Luna y el Sol 
sobre el ecuador terrestre. Tiene un valor absoluto de 26.000 años, pero como la orbita 
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Figura 2.1. La atmósfera terrestre y su dinámica. A: Circulación general en la atmósfera terrestre y las tres célu-
las convectivas fundamentales en cada hemisferio. B: Cinturones climáticos ligados a las células fundamentales 
y su variación latitudinal según la radiación solar recibida. Modifi cado de Allen, 1997 y De Boer y Smith, 1994.
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elíptica de la Tierra alrededor del Sol varía simultáneamente, puede oscilar entre 14.000 
y 28.000 años. El principal efecto de los ciclos de precesión es una variación regular de 
la insolación en cada punto de la Tierra y de la diferencia de temperaturas entre invier-
no y verano. Los ciclos se invierten entre los hemisferios Norte y Sur.

• Oblicuidad: variación del ángulo de inclinación del eje de la Tierra respecto al plano de 
la eclíptica (el plano en que la Tierra rota alrededor del Sol). Este ángulo oscila entre 
22° y 24,5°, con un período medio de 41.000 años. La oblicuidad controla las oscila-
ciones de temperatura entre verano e invierno.

• Excentricidad: variación de la relación entre los ejes mayor y menor de la órbita elíptica 
de la Tierra alrededor del Sol a lo largo del tiempo. Su período medio es de 100.000 años, 
con oscilaciones entre 99.000 y 123.000 años. Existen otros períodos más largos de va-
riación de la excentricidad de 400.000, 1.300.000 y 2.000.000 de años Los ciclos de 
excentricidad controlan variaciones absolutas de la radiación solar recibida por la Tierra.

Sol

Tierra

Precesión
19,23 ky

Oblicuidad 22°-24° 30'

23° 30'

Luna

Excentricidad
100,410 ky

Sin escala

41 ky

Figura 2.2. Variaciones orbitales del Sistema Tierra-Luna-Sol y sus frecuencias temporales características. Modi-
fi cado de Einsele y Ricken, 1991.

Naturalmente estos ciclos se combinan entre sí, creando oscilaciones armónicas complejas 
que pueden amplifi car o amortiguar sus efectos respectivos. También han variado de periodi-
cidad a lo largo del tiempo geológico, pues las posiciones relativas de la Tierra y la Luna entre 
sí y con respecto al Sol han ido variando notablemente a lo largo del tiempo geológico.

La hipótesis de la infl uencia de las oscilaciones orbitales de la Tierra sobre el clima enun-
ciada por Milankovitch es un poderoso instrumento para analizar y explicar la obvia ciclicidad 
de muchas series sedimentarias, pero su aplicación práctica está plagada de difi cultades. Se 
pueden utilizar variables observables como espesor de las capas, tamaño de grano, porcentaje de 
carbonato cálcico, concentración de O 18 o C 13 y otras, pero las premisas fundamentales 
de partida son que la tasa de sedimentación permanezca constante durante el período obser-
vado y que el registro sedimentario sea continuo.

Otro problema a resolver antes del análisis es la datación absoluta precisa de los sedimen-
tos estudiados, lo que, normalmente, es algo bastante complicado. Sin una datción muy pre-
cisa, todo intento de cálculo de edad absoluta de los ciclos observados está viciado desde el 
origen.

Si se cumplen todas las premisas, las variaciones observadas se pueden explicar por infl uen-
cias orbitales («orbital forcing») mediante técnicas estadísticas de análisis numérico espectral 
(Weedon, 1991, 1993; Einsele et al., 1991)
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FACIES

Conceptos generales

El concepto de facies es fundamental en Sedimentología, pues, ya en el siglo xviii, los 
primeros estudios de las rocas sedimentarias antiguas demostraron que todas ellas presentaban 
características tales como composición, geometría y contenido de fósiles que permitían agru-
parlas en un número fi nito de tipos.

El término original fue defi nido por Gressly en 1838, como: «conjunto de características 
litológicas y faunísticas de una unidad estratigráfi ca que permite distinguirla de las adyacentes». 
Este concepto ha sido uno de los más debatidos en la historia de la Geología y sus avatares 
están recogidos en los trabajos de Middleton (1973), Anderton (1985) y Reading (1996).

La confusión ha presidido su uso en muchas ocasiones, pero en este libro se utiliza el tér-
mino en su sentido descriptivo original excluyendo en lo posible las connotaciones genéticas 
a veces empleadas. Así, es correcto, aunque restrictivo, hablar de facies oolíticas o facies salinas, 
pero lo es mucho menos hablar de facies de «lagoon» o de facies turbidíticas, porque esta 
acepción implica un factor subjetivo de interpretación que no debe confundirse con la des-
cripción objetiva; aún mas confuso e inadecuado es hablar de tectofacies, porque se que se 
asume que cada una de ellas sólo se da en un marco tectónico concreto, lo que casi nunca 
ocurre. Hay, por ejemplo, facies molásicas pre-, sin- y postorogénicas.

Por tanto, de acuerdo con Selley (1970), defi niremos una facies como un conjunto de ro-
cas sedimentarias que puede ser defi nido y separado de otros por su geometría, litología, es-
tructuras sedimentarias, distribución de paleocorrientes y fósiles.

La fi gura 2.3 muestra las relaciones entre facies, medios sedimentarios, procesos y tiempo; 
por ejemplo, una facies de pizarras bituminosas se deposita en un medio marino profundo por 
un proceso de decantación en el Jurásico, o bien, una facies de areniscas gradadas se deposita 
en un medio de borde precontinental por un proceso de corriente de turbidez en el Cretácico 
(Selley, 1976).

Las facies descriptivas pueden subdividirse en litofacies y biofacies. Las litofacies son uni-
dades de rocas defi nida por un conjunto de características físicas tales como tamaño de grano, 
composición química, estructuras sedimentarias y tipo de estratifi cación, mientras que las 
biofacies priman en su defi nición el contenido de organismos fósiles (macro- y/o microfósiles) 
y estructuras orgánicas que contienen.

PLATAFORMA CUENCA

Facies de arenas con 
estratificación cruzada 
(medio de bajíos)

Facies de calizas 
biohérmicas
(medio recifal)

Facies de pizarras
negras (medio pelágico)

Facies de areniscas

Gradadas
(medio turbidítrico)

Cretácico

Jurásico

Facies de conglomerados 
(medio de cañón 
submarino)

Figura 2.3. Relación entre medio, proceso, facies y tiempo en una cuenca sedimentaria teórica. Modifi cado de 
Selley, 1976.
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Las facies individuales son el elemento inicial de toda interpretación sedimentológica y se 
deben agrupar en asociaciones de facies, que tienen una génesis común, es decir, que se inter-
pretan como el producto de un medio o proceso sedimentario concreto y bien defi nido. Ac-
tualmente disponemos de asociaciones de facies bien defi nidas para muchos medios sedimen-
tarios, como se expondrá en sucesivos capítulos de este libro; el carácter predictivo de la 
sucesión vertical de asociaciones de facies permite la interpretación de las sucesiones de rocas 
antiguas, cuyo principio básico es: los parámetros de las facies antiguas de origen desconocido 
pueden compararse con los de depósitos actuales de los que conocemos el medio sedimentario 
y los procesos que los originaron y, de aquí, deducir los que actuaron entonces. Es una forma 
diferente de enunciar el principio del actualismo. Si además suponemos que en el pasado, 
medios y procesos sedimentarios han actuado como en la actualidad (principio de uniformis-
mo), podemos concluir que ha habido y hay un número fi nito de medios y procesos sedimen-
tarios que producen facies sedimentarias características, y que se pueden agrupar en varios 
sistemas ideales o modelos de sedimentación. Estos modelos sirven de norma de comparación 
en la interpretación de las facies sedimentarias antiguas y para la defi nición de una serie de 
secuencias verticales.

Al fi nal de este capítulo se mencionarán algunos trabajos fundamentales en los que se han 
defi nido asociaciones de facies características de medios sedimentarios concretos bien contras-
tadas y ampliamente aceptadas.

En la actualidad es más frecuente hablar de secuencia de facies que de asociación de fa-
cies, aunque el término secuencia tiene otras acepciones de las que se hablará más adelante y 
sólo una defi nición previa del sentido en que se utiliza en cada trabajo puede evitar confu-
siones.

La Ley de Walter

Tras constatar el número fi nito de facies en las sucesiones de rocas, pronto se dieron cuen-
ta los geólogos de que éstas raramente se asociaban de forma aleatoria. Walter (1884) analizó 
este hecho y comparó las sucesiones de rocas antiguas con las sucesiones de medios sedimen-
tarios que se dan en la actualidad en la superfi cie de la Tierra.

Una facies individual puede tener poco valor en una interpretación de medios: así, una 
arenisca con «ripples» indica sólo un proceso: depósito en régimen bajo por una corriente que 
se movía en un determinado sentido, pero no podemos deducir de ella profundidad, salinidad 
o medio de depósito.

Sin embargo, puede ser muy 
signifi cativa si la analizamos en 
relación con las facies que se en-
cuentran por encima y por deba-
jo, formando una asociación de 
facies, que estaría formada por 
dos o más facies ligadas genética-
mente y que refl ejan la actividad 
de un proceso o procesos en un 
determinado medio o asociación 
de medios durante un tiempo su-
fi ciente como para producir unos 
depósitos que se conservan en el 
registro geológico. Sus límites 
son netos o erosivos (fi gura 2.4).

ASOCIACIÓN DE FACIES:

Secuencia turbidítica clásica (Secuencia de BOUMA)

PROCESO: Transporte tractivo en régimen bajo

Facies Ar: Areniscas con ripples de corriente

PROCESO: Corriente de turbidez

D
Ap

Ar

Ap

Ag

Figura 2.4. Relación entre facies, asociaciones de facies y procesos sedimentarios.



Facies, sedimentología y análisis de cuencas sedimentarias

25

Walter denominó área de facies («faciesbezirk») a una secuencia vertical continua de facies 
relacionadas genéticamente y reconoció sus límites en las superfi cies de erosión intraformacio-
nales que las limitan. Destacó la importancia de esta disposición estableciendo que: «Los diver-
sos depósitos de una misma área de facies e igualmente la suma de las rocas de las diferentes 
áreas de facies se forman unas al lado de otras... Un principio básico de profundo signifi cado 
es que sólo se pueden superponer sin ruptura alguna y primariamente las facies y áreas de facies 
que actualmente encontramos en contigüidad» (Walter, 1894, en Middleton, 1973).

Esta afi rmación, conocida como Ley de Walter, es el fundamento del análisis de facies: las 
facies que se encuentran en una sucesión vertical continua se formaron en medios adyacentes 
lateralmente. A la inversa, es posible deducir la distribución paleogeográfi ca de medios sedi-
mentarios adyacentes a partir de sucesiones verticales continuas y correlacionables. Sin embar-
go, la aplicación de este principio es incorrecta si se olvidan dos puntos fundamentales, lo que 
ha sido y es muy frecuente: a) Sólo se aplica a sucesiones sin rupturas importantes, pues una 
superfi cie de erosión, por ejemplo, puede signifi car la desaparición de una o más facies que 
representarían medios contiguos que han quedado sin representación, y b) su base actualística, 
ya que la comparación con los medios actuales debe ser la base de la interpretación de las fa-
cies antiguas.

El tipo de contacto entre facies no suele recibir el mismo tipo de atención que se presta a 
las facies en sí mismas y muchas veces no se reconocen rupturas de la continuidad de la sedi-
mentación posteriormente demostradas, por ejemplo, por estudios biostratigráfi cos detallados.

Si un contacto gradual supone que una facies sucedió a otra en continuidad temporal por 
migración de medios sedimentarios; un contacto erosivo supone una ruptura temporal más o 
menos larga del registro sedimentario; los contactos netos son más difíciles de interpretar, pues 
en algunas ocasiones, pueden representar grandes períodos de interrupción de la sedimenta-
ción, es decir, indicar vacíos en el registro sedimentario de gran importancia.

Origen de la ciclicidad. Ritmos y ciclos

La repetición de asociaciones de facies dio lugar al concepto de ciclos sedimentarios, a veces 
divididos en temas simétricos (DCD-DCD) o ciclos s.s., y temas asimétricos ABC-ABC o 
ritmos, pero esta distinción es falaz, ya que como se puede observar en la fi gura 2.5, ambos 
tipos de temas pueden estar relacionados lateralmente sin diferencias genéticas (X = ciclo, 

X Z

III

II

I

D C B A

Figura 2.5. Variaciones laterales de los ciclos sedimentarios. En situación proximal (Z), los ciclos están truncados 
por discordancias, mientras que en situación distal (X) están completos. Modifi cado de Selley, 1976.
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Z = ritmo) (Selley, 1967), por lo que en la actualidad se prefi ere emplear la palabra ciclo para 
ambos tipos de sucesiones.

El origen de la ciclicidad, es decir, de la repetición de secuencias, ha sido muy discutido y 
existen diversidad de teorías: subsidencia repetida de la cuenca, elevación del área fuente, os-
cilaciones climáticas, variaciones del nivel del mar, etc. Todas ellas pueden causar ciclicidad o 
bien superponerse, reforzando o atenuando sus efectos.

Beerbower (1964) hizo una aportación fundamental a este análisis al resumir todos los 
procesos generadores de ciclicidad en dos categorías:

a) Procesos autocíclicos: generados dentro del área de sedimentación, por ejemplo, la 
migración de un canal fl uvial o su abandono, la formación y abandono de lóbulos 
deltaicos.

b) Procesos alocíclicos: generados fuera del área de sedimentación, por ejemplo, lluvias 
fuertes o sequía en la cabecera de un río que alimenta un delta, variaciones eustáticas 
del nivel del mar o movimientos tectónicos en la cuenca sedimentaria o sus márgenes.

Aunque cualquiera de ellas puede dar lugar a ciclicidad, hay que tener en cuenta que nor-
malmente se superponen varios procesos muy diferentes, dando un resultado fi nal complejo.

Se conoce poco sobre la geometría detallada de los ciclos y de las limitaciones que produ-
cen en su desarrollo los diversos mecanismos responsables, por lo que existe una polémica 
importante sobre la importancia relativa de los autocíclicos y los alocíclicos (Grotzinger, 1986).

Muchos geólogos creen que los ciclos más simples no tienen importancia regional en una 
cuenca, sino que se producen por programación de facies a escala mucho menor y que el techo 
de los mismos no representa una isócrona (James, 1984).

Las facies en profundidad

Si la descripción de facies y asociaciones de facies se ha basado en datos de afl oramientos 
y medios actuales hasta aproximadamente 1980, la mejora de los datos sísmicos de refl exión, 
de los registros eléctricos de pozos y de la recuperación de testigos por parte de la industria 
del petróleo y su accesibilidad creciente ha signifi cado una revolución de la Sedimentología a 
partir de esa fecha. Hoy en día es más fácil obtener reconstrucciones tridimensionales de las 
asociaciones de facies, de su mosaico de medios sedimentarios y de la tectónica sin-sedimen-
taria a partir de estas observaciones indirectas que de los datos directos de superfi cie, aunque 
ambos métodos sean necesarios para una buena interpretación fi nal.

Las principales limitaciones de los métodos indirectos de observación en profundidad se 
derivan de la muy diferente escala de los datos sísmicos, medidos en decenas de metros, pero 
de enorme extensión lateral y vertical por una parte y de los registros eléctricos y testigos, de 
carácter puntual, muy espaciados lateralmente y normalmente restringidos a los intervalos 
potencialmente productivos, aunque de una precisión de centímetros.

Las facies sísmicas se defi nen de acuerdo con la confi guración de las refl exiones, su conti-
nuidad, amplitud, frecuencia y velocidad, así como por la forma externa de cada unidad (Mit-
chum et al., 1977a, b); estas facies se pueden cartografi ar en forma bi-o tridimensional, de 
forma idéntica a los cuerpos rocosos en geología de superfi cie.

La característica más sencilla de observar en una facies sísmica es la forma de las refl exiones 
(fi gura 2.6), que refl ejan tipos de estratifi cación, procesos de sedimentación y erosión, geome-
tría de cuerpos sedimentarios y procesos de acumulación y deformación sinsedimentaria. Las 
refl exiones de gran amplitud refl ejan contrastes verticales acusados entre facies, mientras 
que re fl exiones de pequeña amplitud indican potentes sucesiones de litología similar.
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La forma externa de cada cuerpo rocoso, muy difícil de reconstruir en superfi cie, es clara-
mente observable en las facies sísmicas (fi gura 2.7) (Mitchum et al., 1977b), tanto de forma 
aislada como en relación con la superfi cie basal en la que se apoyan. La información sísmica 
de refl exión es extremadamente precisa en el caso de relleno de formas cóncavas, es decir, ero-
sivas (fi gura 2.8) en las que se pueden distinguir rellenos paralelos, convexos, cóncavos, caó-
ticos, migratorios o complejos (Mitchum et al., 1977b).

Las facies sísmicas se pueden agrupar en unidades estratigráfi cas sísmicas a secuencias sís-
micas (Brown y Fisher, 1977); formados por unidades de refl exiones sísmicas asociadas limi-
tadas por discordancias y sus superfi cies concordantes equivalentes (fi gura 2.9), y que muestran 
una serie de terminaciones características y fácilmente reconocibles. Estas secuencias sísmicas 
se miden normalmente en espesores de decenas a centenares de metros de espesor.

Los registros eléctricos miden propiedades eléctricas, radioactivas y acústicas de las rocas 
perforadas en un sondeo mediante una multitud de instrumentos que son cada vez más pre-
cisos, y de ellos se deducen litologías, porosidades y tamaño de grano. Los datos se asocian 
para defi nir electrofacies («log facies») (Hurst et al., 1992). Los registros eléctricos son continuos, 
por lo que proporcionan detallada información vertical en centenares o millares de metros, 
pero su interpretación litológica correcta depende de la correcta separación del efecto de fl ui-
dos naturales, lodos de perforación y otras posibles interferencias.
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Figura 2.6. Confi guraciones básicas de las refl exiones sísmicas. Modifi cado de Mitchum et al., 1977a. Se conserva la nomenclatura en inglés 
por ser de uso general.
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Los más utilizados son: neutrónico, densidad, sónico, rayos gamma, rayos gamma espec-
trales, potencial espontáneo, resistividad, calibre y buzamiento («dipmeter»), entre otros. La 
tecnología de las medidas en pozos avanza continuamente, mejorando su precisión y diseñan-
do nuevas herramientas complementarias (Asquith y Krigowsky, 2004).

Aunque algunos de ellos pueden utilizarse individualmente en la interpretación litológica, 
siempre es mejor utilizarlos conjuntamente (fi gura 2.10).
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Figura 2.7. Forma externa de algunas unidades de facies sísmicas. Modifi cado de Mitchum et al., 1977a. Se conserva la nomenclatura en 
inglés por ser de uso general.
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El registro neutrónico refl eja el contenido de 
hidrógeno y tiene valores negativos en presencia 
de porosidad elevada rellena por agua, petróleo o 
gas, o bien en los niveles ricos en materia orgáni-
ca. Los valores positivos indican rocas sin porosi-
dad por compactación o cementación, o bien an-
hidrita o halita.

El registro de densidad refl eja la densidad de 
electrones en la roca, es decir, la densidad de las 
partículas y de los fl uidos presentes. Utilizado 
conjuntamente con el neutrónico es el método 
más fi able y sensible para la identifi cación de li-
tologías.

Los limos tienen baja densidad, mientras que 
la anhidrita y las rocas compactadas tienen alta 
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Figura 2.8. Ejemplos de refl exiones sísmicas en los rellenos de formas cónca-
vas del basamento. Modifi cado de Mitchum et al., 1977a. Se conserva la 
nomenclatura en inglés por ser de uso general.
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densidad; los valores intermedios pueden repre-
sentar calizas, dolomías y areniscas porosas.

El registro sónico registra la velocidad de las 
ondas sónicas, compresivas y de cizalla a través 
de la roca. Las areniscas, calizas y dolomitas tie-
nen velocidades altas (tiempo corto de transmi-
sión), mientras que las arcillas y la anhidrita tie-
nen velocidades bajas (tiempo largo de 
transmisión). Este registro puede indicar la com-
pactación de los materiales y es muy sensible 
para detectar discontinuidades verticales en el 
registro sedimentario.

El registro de rayos gamma registra la radia-
ción natural de este tipo emitida por la roca, 
cuyas fuentes pueden ser los elementos potasio, 
uranio y torio. Refl eja el contenido en arcillas de 
la roca (mayor cuanto más alto el valor del regis-
tro). Mientras que la illita contiene potasio, la 
caolinita no, y puede dar valores bajos. Las con-

centraciones de micas, feldespatos potásicos, zircones y glauconita, frecuentes en la base de 
secuencias detríticas gruesas (depósitos residuales o «lag deposits») pueden dar valores altos 
engañosos; la anhidrita tiene valores muy bajos, mientras que las sales potásicas y los niveles 
ricos en materia orgánica los tienen muy altos.

El registro de rayos gamma espectral permite separar las tres fuentes de radiación gamma 
antes mencionadas; con él se pueden separar los niveles ricos en arcillas (ricos en potasio) de 
los depósitos residuales («lag deposits»), ricos en minerales con uranio y torio.

El registro de potencial espontáneo indica la permeabilidad de la roca, pero las areniscas 
cementadas, dolomías, calizas y arcillas compactas tienen la misma respuesta, por lo que es 
difícil de interpretar de forma aislada.

El registro de resistividad indica la resistencia de la roca a la transmisión de una corriente 
eléctrica. Las arcillas y las areniscas porosas tienen baja resistividad, mientras que las rocas 
impregnadas de hidrocarburos y los carbones tienen resistividades altas. La resolución es muy 
alta.

El registro de calibre del pozo («caliper») indica el diámetro del pozo durante el avance y 
puede diferenciar entre capas cementadas o resistentes (areniscas, carbonatos y no cementadas 
o blandas (arcillas, evaporitas).

El registro de buzamiento («dipmeter») reconstruye el ángulo y dirección de buzamiento 
de superfi cies en las paredes del pozo por comparación de medidas de resistividad simultáneas 
en una circunferencia horizontal. Su interpretación es difícil a veces, pero puede indicar la 
presencia de estructuras sedimentarias internas menores como estratifi cación cruzada y ripples 
y, en consecuencia, indicaciones sobre paleocorrientes.

Recientemente se han diseñado nuevos registros que dan imágenes reales de las rocas y 
fl uidos que se encuentran en las paredes de un pozo, aunque su costo es mucho mayor que 
los de los registros convencionales.

Existen tanto registros eléctricos como registros sónicos de este tipo. Los dos tipos han sido 
aplicados comercialmente desde 1990 (Asquith y Krigowsky, 2004; Hurley, 2004).

Los registros eléctricos se basan en la técnica del «dipmeter», pero usan entre 64 y 192 
puntos de contacto en el instrumento de medida, en lugar de los 8 usados en el «dipmeter» 
clásico. Los sistemas se llaman «Electrical Micro Imaging Tool» (EMI) de la compañía Halli-

Figura 2.10. Respuestas típicas de cada litología en registros eléctricos de pozo. 
Modifi cado de Reading, 1998.
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burton, «Formation Micro Imager» (FMI) de Schlumberger y «SimulTaneous Acoustic and 
Resistivity Imager» (STAR) de Baker Atlas.

Los registros acústicos emiten una señal acústica rotatoria y recogen los ecos de las paredes 
del pozo. La amplitud acústica y el tiempo de ida y vuelta se registra y se transforma en imá-
genes. Los sistemas se llaman «Circumferencial Acoustic Scanning Tool» (CAST) de Hallibur-
ton y «Circumferential Borehole Imaging Tool» (CBIL) de Baker Atlas.

Su precisión es inferior a un centímetro y su gran ventaja sobre los registros clásicos es que 
permiten la observación directa de las estructuras, sin apenas necesidad de interpretación.

LAS SECUENCIAS SEDIMENTARIAS

Todas las secuencias sedimentarias descritas en medios actuales o sucesiones antiguas tienen 
sólo unos tipos determinados de sucesión vertical, tanto en sedimentos siliciclásticos como en 
carbonatados y evaporíticos. Los dos últimos grupos serán descritos detalladamente en los 
capítulos correspondientes de ese libro, por lo que no se tratarán aquí.

Tipos de secuencias verticales en sedimentos siliciclásticos

En depósitos siliciclásticos se forman dos tipos de secuencias en rela-
ción al tamaño del grano; éste puede crecer desde la base (secuencia grano-
creciente = «coarsening upwards sequence») o disminuir (secuencia gra-
nodecreciente = «fi ning upwards se quence»); a su vez estas secuencias 
pueden apilarse en la vertical formando asociaciones de secuencias en las 
que el espesor de cada una de ellas puede aumentar (asociación estratocre-
ciente = «thickening upwards association») o disminuir (asociación estra-
todecreciente = «thinning upwards association»).

Como el tamaño del grano de un sedimento refl eja en principio la 
energía del proceso generador, el estudio de su variación en las secuencias 
es una parte importante del análisis de facies, combinado con el espesor 
de cada secuencia, denominado análisis secuencial.

Las fi guras 2.11 y 2.12 muestran varias secuencias y asociaciones de 
secuencias de entre las muchas posibles, tanto en casos teóricos como reales.

Los ciclos sedimentarios se han considerado clásicamente como for-
mados por sedimentos marinos limitados por regresiones, pero, como 
indica Mutti (1981), esta defi nición no es aplicable salvo que existan 
discordancias o depósitos continentales a base y techo, lo que no siempre 
ocurre, y propone redefi nirlos como «el producto de una sedimentación 
transgresiva-regresiva, sea cual sea su escala».

La tendencia transgresiva estará representada en la parte del ciclo en 
que se superponen en la vertical, sedimentos marinos profundos o mari-
nos proximales, éstos a los de transición y los de transición a los conti-
nentales, y la tendencia regresiva por los casos inversos.

Categorías de los ciclos sedimentarios

Los ciclos presentes en una sucesión cualquiera pueden subdividirse 
en varias categorías, como se indica en el esquema de la fi gura 2.6; el 
ciclo mayor, el de primer orden, sería el que encajaría en la defi nición 
clásica y puede tener centenares o millares de metros de espesor, varía 
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Figura 2.11. Diversos tipos teóricos de asociacio-
nes de facies clasifi cadas según su tamaño de 
grano y el espesor de las capas.
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lateralmente y en las zonas marginales de la cuenca puede estar limitado por discordancias a 
base y a techo, y formado por depósitos de muchos medios diferentes.

Pocas veces los ciclos de primer orden están completos y dependen también de su posición 
respecto al eje de la cuenca (fi gura 2.3). A menudo el eje mayor del cuerpo rocoso del ciclo 
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es transversal al de la cuenca y entonces adopta forma de cuña sedimentaria que se adelgaza 
tanto hacia el borde la cuenca como hacia el centro de ésta, limitado por discordancias estra-
tigráfi cas. La zona de máximo acumulación, o «depocentro», no coincide con el centro geomé-
trico de la cuenca, y suele cambiar de posición con el tiempo debido a la subsidencia, que 
varia de velocidad según los puntos con la progresiva carga de sedimentos y las modifi caciones 
tectónicas.

Los ciclos de primer orden se deben a causas regionales, como movimientos tectónicos o 
variaciones eustáticas del nivel del mar.

Los ciclos de segundo orden pueden distinguirse en el interior de los de primer orden y 
están constituidos al menos por la asociación de los sedimentos de dos medios de sedimenta-
ción (p. ej., marino y deltaico en la fi gura 2.13), los de tercer orden están formados por los 
de un medio o sistema deposicional (p. ej., deltaico, fi gura 2.13) y los de cuarto orden por un 
submedio o ambiente deposicional (p. ej., barras de desembocadura, fi gura 2.13). Su disposi-
ción es generalmente asimétrica en las cuencas marinas (fi gura 2.14).

Esta clasifi cación coincide en parte con la más utilizada actualmente, derivada del princi-
pio de la Estratigrafía secuencial, objeto del siguiente apartado de este capítulo.

La utilización de la estrati-
grafía secuencial ha modifi cado 
parcialmente el concepto de cicli-
cidad sedimentaria y la termino-
logía más utilizada en la actuali-
dad se basa en los trabajos de Vail 
et al. (1977a, b, c), Haq et al. 
(1987) y Duval et al. (1992) entre 
otros. Se propone una división en 
secuencias de duración cada vez 
menor, producida por fenómenos 
globales o locales de duración 
muy variada.

Un ciclo de 1.er Orden tiene 
una duración de centenares de 
millones de años y responde a ci-
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clos de agregación y/o disgregación de continentes y variaciones correlativas del volumen de 
los océanos.

Un ciclo de 2.º Orden tiene una duración de 3 a 50 millones de años y responde a varia-
ciones de la tasa absoluta de subsidencia (cuencas) o de elevación de áreas madre (continen-
tales).

Un ciclo de 3.er Orden, o secuencia deposicional, tiene una duración de 0,5 a 3 millones de 
años y responde a variaciones eustáticas del nivel del mar (Vail et al. 1991) y/o deformaciones 
del basamento de la cuenca sedimentaria por esfuerzos intra-placa (Cloetingh, 1986, 1988).

Un ciclo de 4.º Orden, o parasecuencia, tiene una duración de 0,1 a 0,5 millones de años 
y representa un episodio individual de somerización entre períodos de gradual profundiza-
ción y responde a procesos autocíclicos en zonas concretas de la cuenca sedimentaria.

ESTRATIGRAFÍA SECUENCIAL

La estratigrafía secuencial, propuesta en 1977 (Payton, 1977) por un grupo de sedimentó-
logos de la compañía Exxon encabezado por P. Vail ha revolucionado el análisis de facies. 
Aunque el método no era totalmente original, sus hipótesis inciales eran tan prometedoras que 
fueron aceptadas entusiásticamente por gran parte de la comunidad geológica. Su exposición 
detallada no es el objeto principal de este libro, pero sus líneas generales deben ser enunciadas 
en este capítulo para una mejor comprensión del Análisis de Facies actual.

La hipótesis fundamental expuesta en la obra de 1977 antes citada es que las facies sísmicas 
pueden integrarse en secuencias sísmicas mayores limitadas por discordancias y que su origen 
está ligado a variaciones eustáticas del nivel del mar, al menos en las secuencias marinas de már-
genes continentales pasivos (fi gura 2.15). La posibilidad de correlaciones globales de secuencias 
sísmicas era evidente, y se propusieron gráfi cas estratigráfi cas para el Fanerozoico que mostra-
ban las oscilaciones globales del nivel del mar a lo largo del tiempo (Vail et al., 1977a, b, c). 
Estas gráfi cas de primera generación usaban una escala temporal absoluta, las principales 
 subdivisiones cronoestratigráfi cas y los cambios del nivel del mar interpretados para ciclos 
de  primer, segundo y tercer orden. Inevitablemente se utilizaron en zonas poco conocidas 
para predecir la edad cronostratigráfi ca de las secuencias sedimentarias, sin otro apoyo inde-
pendiente.

Los estudios realizados en los diferentes continentes demostraron mucho antes de 1977 la 
existencia de una serie de sucesos estratigráfi cos reconocidos a escala global o continental. Sloss 
(1962, 1963, 1972) realizó una de las primeras síntesis, dividiendo el registro sedimentario de 
Norteamérica en seis «secuencias» separadas por discordancias; posteriormente Sloss (1978, 
1979) amplió su validez a la Plataforma rusa y a una serie de cuencas en Canadá, como lógi-
ca continuación de sus trabajos anteriores.

Aquí debemos destacar la defi nición original del término secuencia dada por Sloss (1963): 
«Unidad litostratigráfi ca de orden superior al grupo, que se puede seguir en zonas extensas de 
un continente y que está limitada por discordancias de valor interregional». Evidentemente, 
coincide con el término secuencia deposicional de Fisher y McGowen (1967) y no con el uso 
muy amplio realizado posteriormente aplicándolo a unidades de rango menor, mucho más 
pequeñas, para las que sería mucho más conveniente utilizar la denominación «asociación de 
facies».

Los grandes ciclos fanerozoicos descritos por Sloss tienen valor global y pronto se buscó 
una explicación para esta ciclicidad. Hallam (1963, 1978) fue uno de los primeros en sugerir 
que se debían a oscilaciones de del nivel del mar relacionadas con variaciones del volumen de 
las dorsales oceánicas. La aparición de los trabajos de Vail et al. (1977a, b, c) y Mitchum et 
al. (1977a, b) dieron nuevo impulso a esta idea.
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Las discontinuidades pueden ser discordancias claras o bien paraconformidades más difí-
ciles de determinar, como lagunas deducidas de la ausencia de faunas en una serie aparente-
mente conforme.

Chang (1975) y Hedberg (1976) propusieron el término syntema para las unidades li-
mitadas por discordancias («unconformity-bounded unit»), lo que tiene la ventaja de carecer 
de connotaciones previas en la bibliografía científi ca, pero, de acuerdo con Mitchum et al. 
(1977a, b), parece preferible seguir utilizando el término sistema deposicional (o secuencia de-
posicional, su sinónimo) porque no todos están limitados por discordancias y suelen estar li-
gados a un cambio en el nivel del mar que es sincrónico en toda la cuenca.

Aunque la acogida de estos trabajos fue entusiasta y revolucionó el Análisis de Facies, sus 
limitaciones y aspectos erróneos fueron expuestos casi inmediatamente; no se mencionaban 
los datos biostratigráfi cos de partida ni el método de datación de las discontinuidades, se ig-
noraba la importancia de los movimientos tectónicos sin-sedimentarios, no se defi nía el «da-
tum» global al que referir los valores cambiantes del nivel del mar y se analizaba incorrecta-
mente el registro continental; se puede aplicar correctamente el método científi co a un 
conjunto de datos de observación y/o experimentales, pero si este punto de partida es falso, 
también lo serán los resultados, aunque el método empleado sea correcto. Miall (1986) des-
taca el contraste que existe entre las prolongadas discusiones que han provocado y provocan 
los intentos de establecer y afi nar las escalas bio-, crono- y magnetostratigráfi ca y la aceptación 
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ciega por numerosos geólogos de las «curvas de Vail» como instrumento universal de correla-
ción y escala de edades geológicas absolutas.

Muy pronto, algunos geólogos estructurales describieron una serie de procesos que pueden 
dar resultados similares a las Secuencias Deposicionales por causas exclusivamente tectónicas. 
Pitman (1978) estudió el período Cretácico-Actualidad, en el que se ha dado un descenso 
continuado del nivel del mar, aunque a velocidades cambiantes según los períodos considerados; 
relacionó la posición de la costa, la variación del nivel del mar, la tasa de subsidencia en los 
márgenes continentales pasivos y la tasa de sedimentación, y demostró que, aparte de las va-
riaciones de volumen de los casquetes glaciares, el mecanismo más efi caz para producir varia-

ciones del nivel del mar a corto plazo 
es el cambio de volumen de las dorsa-
les mediooceánicas.

Los cálculos de Pitman (1978) de-
muestran que si se acelera la velocidad 
de expansión de los fondos oceánicos, 
el volumen de las dorsales oceánicas 
aumenta, disminuyendo el volumen 
de las cuencas oceánicas y producién-
dose un rápido ascenso del nivel del 
mar y un rápido avance de la línea de 
costa hacia el continente.

Si la velocidad de expansión se es-
tabiliza, el volumen de la dorsal tiende 
a un equilibrio, que alcanza al cabo de 
unos setenta millones de años de la 
estabilización, disminuyendo paulati-
namente, con lo que la velocidad de 
ascenso del nivel del mar disminuye y 
la línea de costa retrocede lentamente 
al aumentar de nuevo el volumen de 
la cuenca oceánica. Así podemos tener 
una serie de transgresiones y regresio-
nes (avances y retrocesos de la línea de 
costa sobre el margen continental) 
con un nivel del mar en ascenso con-
tinuo, aunque a velocidades decre-
cientes, lo que destruye la idea sim-
plista y generalizada de que todo 
ascenso del nivel del mar va acompa-
ñado de una transgresión y viceversa. 
Si se hacen los mismos cálculos para 
una situación en que la velocidad de 
expansión se reduce, la historia se in-
vierte, con una rápida regresión al 
principio del proceso y una lenta 
transgresión a continuación. La fi gu-
ra  2.16, tomada de Pitman (1978), 
demuestra con claridad estas oscila-
ciones.
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Figura 2.16. a) Variación del nivel del mar y de la posición de la línea de costa en un ciclo 
teórico de aceleración-deceleración de la velocidad de expansión de una dorsal mediooceá-
nica; b) Descenso del nivel del mar desde el Cretácico superior y oscilaciones de la posición 
de la línea de costa con respecto al fulcro alrededor del que subside la plataforma conti-
nental del Atlántico Norte. Modifi cado de Pittmann, 1978.
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Pero no sólo se producen variaciones de la línea de costa por cambios en la velocidad de la 
expansión de los fondos oceánicos, sino que, manteniéndose el nivel del mar estable, Watts 
(1982) y Watts et al. (1982) han demostrado que las variaciones del volumen y rigidez de la 
litosfera situada bajo un margen continental pasivo, producidas por su propio enfriamiento 
pueden producir geometrías complejas de «onlap» costero idénticas a las causadas por las varia-
ciones eustáticas e imposibles de distinguir únicamente solo con el registro sedimentario local.

De esta forma se puede explicar el hecho de que ninguna cuenca presenta todas las dis-
continuidades previstas por las «curvas de Vail», por qué otras que no fi guran en dichas curvas 
aparecen en casos concretos y cómo es posible producir transgresiones y regresiones locales en 
una situación de descenso o ascenso generalizado del nivel del mar, aunque a velocidad varia-
ble como la que tiene lugar desde el Cretácico Superior.

Aún se debe citar una difi cultad más para poder aceptar como causa única válida las va-
riaciones eustáticas de carácter global en su defi nición original. Hasta 1970 aproximadamente 
se suponía que la superfi cie del mar era un elipsoide perfecto, defi nido por la superfi cie equi-
potencial de la gravedad en cada instante, también llamado geoide, dada la capacidad de los 
líquidos de adaptarse inmediatamente a cualquier cambio en el campo de fuerzas al que se 

encuentran sometidos, lo que no ocurre 
con la corteza sólida. Por tanto, se supo-
nía que los cambios del nivel del mar da-
ban lugar a oscilaciones paralelas de la 
superfi cie del mismo, y por tanto de las 
costas (fi gura 2.17a).

Sin embargo, las nivelaciones geodé-
sicas de precisión realizadas mediante sa-
télites desde hace décadas han demostra-
do que esta imagen es falsa, y que la 
superfi cie real del mar tiene elevaciones y 
depresiones que, en la actualidad, llegan 
a los 180 metros de desnivel; están cau-
sadas por las irregularidades en la distri-
bución de masas en la Tierra y, por tanto, 
de las irregularidades del campo gravita-
torio, así como variaciones en el movi-
miento mutuo del núcleo y el manto 
(Mörner, 1976, 1983).

Si la distribución de la gravedad fue-
se uniforme, ésta no tendría infl uencias 
directas sobre las variaciones del nivel del 
mar, que estarían controladas por los 
cambios en el volumen de agua en las 
cuencas oceánicas (eustatismo glaciar) y 
por los cambios en el volumen de las 
cuencas oceánicas (eustatismo tectónico); 
sin embargo, las anomalías del campo 
gravitatorio antes citadas cambian con el 
tiempo, modifi cando la situación de de-
presiones y elevaciones y provocando os-
cilaciones de algunos centenares de me-
tros (eustatismo gravitatorio). Por tanto, 
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Figura 2.17. Nivel del mar y sus oscilaciones: a) Concepto clásico de oscilaciones del 
nivel del mar; b) Concepto actual de la superfi cie del mar, adaptándose a las anomalías 
del campo gravitatorio; c) Factores que infl uyen sobre las variaciones del nivel del mar 
y la posición de la línea de costa. Modifi cado de Mörner, 1977, 1982.
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las oscilaciones del nivel del mar afectan a una superfi cie compleja y cambiante (fi gura 2.17b), 
resultado de los tres mecanismos citados que actúan simultáneamente, ya que el geoide está 
continuamente cambiando y ajustándose (fi gura 2.17c).

Teniendo en cuenta el desplazamiento de estas anomalías positivas y negativas, se produ-
cirán importantes variaciones en la línea de costa de carácter local, que en unos puntos serían 
ascendentes (transgresiones) y en otros descendentes (regresiones) según se acercasen elevacio-
nes o depresiones y que todo esto ocurriría de forma simultánea sin cambiar en absoluto, en 
principio, el volumen de agua de los océanos o de las cuencas oceánicas.

Las oscilaciones geodésicas o gravitatorias parecen tener períodos de unos pocos miles de 
años o algunos millones de años, por lo que, de confi rmarse estos períodos, todas o casi todas 
las transgresiones y regresiones registradas en las «curvas de Vail» representarían oscilaciones 
eustáticas gravitacionales globales que darían lugar a transgresiones locales simultáneas, por lo 
que carecerían de todo valor cronostratigráfi co y no podrían utilizarse como criterio de corre-
lación y predicción (Mörner, 1983, 1986).

Todas estas críticas llevaron al grupo de Exxon a revisar a fondo sus hipótesis de 1977 y 
en un período de más de 15 años modifi caron profundamente sus hipótesis.

En primer lugar, se moderó el énfasis en el eustatismo puro, y las variaciones relativas del 
nivel del mar es decir, el resultado combinado de la subsidencia y eustatismo pasaron a ser la 
explicación de la sucesión de secuencias (Van Wagooner et al., 1988). También se publicó una 
nueva gráfi ca global (Haq et al., 1988) en la que se incluían datos bio- y magnetostratigráfi cos 
para el Mesozoico y gran parte del Cenozoico. Los datos de límites de secuencias son «cambios 
relativos en el onlap costero», no variaciones absolutas del nivel del mar. Sin embargo, subya-
ce en este último trabajo la idea de que existe una curva de variación global del nivel del mar 
que, si se descubre en algún punto, se podrá utilizar como instrumento defi nitivo de predicción 
estratigráfi ca y criterio de correlación.

Estas postura llevó a una nueva década de críticas por parte de geólogos estructurales como 
Cloetingh (1986, 1988), Hubbard (1998) y Carter et al. (1991), que demostraron que los 
esfuerzos intraplaca a escala continental y, simultáneamente, la tectónica local pueden produ-
cir ciclos de tercer orden sin que sea necesario un cambio eustático del nivel del mar; la con-
secuencia obvia de estos trabajos es que la curva de Haq et al. (1988) carece de capacidad 
predictiva para correlaciones.

Por otra parte, Miall (1986, 1991, 1992) y Aubry (1991) han demostrado que la impre-
cisión de los datos bio- y magnetostratigráfi cos aportados es tal que permite colocar donde sea 
conveniente los límites de cualquier secuencia de tercer orden que se describa para ajustarla a 
la gráfi ca citada.

Se debe reconocer a pesar de todo que los ciclos mayores de primer y segundo orden son 
casi con toda seguridad ciclos globales de variación relativa del nivel del mar y que responden 
a cambios del volumen de las cuencas oceánicas producidos por procesos tectónicos mayores.

Desde principios de la década de 1990, los estudios de Estratigrafía Secuencial han ido 
abandonando gradualmente su énfasis en constituir instrumentos globales de correlación y se 
han centrado con gran pragmatismo en lo más valido de la hipótesis: el enunciado de un pro-
cedimiento de análisis de las secuencias deposicionales sencillo e integrador.

De aquí se dedujo el concepto de modelo de secuencia estratigráfi ca (Carter et al., 1991): 
arquitectura ideal depositada en un margen continental pasivo durante un ciclo transgresivo-
regresivo único. Al efecto de la variación relativa del nivel del mar se añadieron los efectos del 
aporte de sedimentos, la fi siografía del margen o plataforma continental y la tectónica sin-
sedimentaria (Posamentier y James, 1993).

Las líneas sísmicas se descomponen en «Systems tracts» (Brown y Fisher, 1977), que son 
un conjunto de sistemas deposicionales contemporáneos conectados lateralmente, por ejemplo, 
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sistemas fl uviales deltaicos y turbidíticos coetaneos. Son equivalentes a las unidades sismoestra-
tigráfi cas y se subdividen en parasecuencias.

Las «Systems tracts» o cortejos de facies se pueden emplazar en los diferentes estadios de 
cada ciclo de variación del nivel del mar: descenso del nivel del mar («sea-level fall»), nivel del 
mar bajo («lowstand»), ascenso del nivel del mar («sea-level rise») y nivel del mar alto («high-
stand») (Haq, 1991) (fi gura 2.18).
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Dependiendo de la velocidad de descenso del nivel del mar, Posamentier et al. (1988) han 
distinguido dos tipos de límite de Secuencia. El Tipo 1 de límite de secuencia (fi guras 2.18 y 
2.19) presenta erosión subaérea y desplazamiento de las facies hacia la cuenca. Las facies fl u-
viales o marinas de transición (estuarios) pueden superponerse directamente a facies marinas 
mucho más profundos, ya que no depositan los sedimentos de las facies intermedias.

El Tipo 2 de límite de secuencia (fi guras 2.18 y 2.19) carece de erosión subaérea importan-
te y el desplazamiento de las facies hacia la cuenca es más progresivo. Se forma cuando la tasa 
de subsidencia supera la tasa máxima del descenso del nivel del mar en la línea de costa (Jer-
vey, 1988).

En el período de descenso inicial del nivel del mar («Initial Sealevel fall») (fi guras  2.18 
y 2.19) se produce la formación de un límite de secuencia tipo 1, con importante erosión de 
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Figura 2.19. Secuencia deposicional de Tipo 1: Fases de formación durante un ciclo de descenso-ascenso del 
nivel del mar (Van Wagooner et al., 1988).
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los sistemas fl uviales y costeros marginales, formación de valles incisos y sedimentación res-
tringida a abanicos turbidíticos en el fondo de la cuenca marina alimentados por sedimentos 
que puentean («by-pass») la mayor parte de la cuenca de sedimentación.

Durante el período de descenso maduro del nivel del mar («Mature Sealevel Fall», descen-
so regular, período de aguas bajas y comienzo del ascenso del nivel del mar) se forma el «Lows-
tand Systems Tract» (LST) o cortejo de facies de nivel del mar bajo. Mientras en el extremo 
proximal de la cuenca (fi guras 2.18 y 2.19) continúa la erosión de los valles incisos, en la 
parte más distal se deposita una cuña de sedimentaos formados por abanicos turbidíticos con 
«levees» y deltas en el borde de la plataforma continental. Esta cuña prograda hacia la cuenca.

Cuando el ascenso del nivel del mar acelera, se forma el «Transgressive Systems Tract» o 
cortejo de facies de período transgesivo. La sedimentación se reduce a la parte más profunda 
de la cuenca y se forma una superfi cie con una lámina de sedimentos («Transgresive lag depo-
sits»), muy delgados pero característicos de esta fase. Los valles incisos comienzan su relleno 
muy lentamente, por secuencias retrogradantes y el cortejo termina por una superfi cie neta 
marcada por niveles sedimentarios condensados conocido como «Maximum Flooding Surface» 
(MFS) o Superfi cie de máxima inundación (fi guras 2.18 y 2.19).

El ciclo se cierra con el «Highstand Systems Tract» (HST) o cortejo de facies de nivel del 
mar alto, en el que el nivel del mar alcanza a su máximo nivel y comienza a descender muy 
lentamente. Los sedimentos se agrupan en secuencias apiladas que, inicialmente, tienen gra-
dación vertical pero que enseguida pasa a ser progradantes sobre la TST al colmatarse todo el 
espacio de acomodación creado (fi guras 2.18 y 2.19).

Cada cortejo de facies está formado por parasecuencias elementales (Vail et al., 1977b, c; 
Posamentier y James, 1933) cuya duración se estima en 1,5 a 2 millones de años, normalmen-
te de tipo regresivo y granocreciente.

Los modelos de estratigrafía secuencial para carbonatos se desarrollaron posteriormente a 
sus equivalentes para sedimentos siliciclásticos y aún no han sido aceptados universalmente. 
La producción, transporte y sedimentación de carbonatos es muy diferente a la de siliciclás-
ticos.

La casi totalidad de carbonatos se produce dentro de la zona fótica en mares someros tro-
picales o subtropicales; también pueden formar estructuras verticales resistentes a las olas y 
sufren profundas alteraciones diagenéticas muy tempranas.

Estas propiedades dan lugar a geometrías propias de los carbonatos que no se encuentran 
en sus equivalentes siliciclásticos; dentro de los carbonatos, las respuestas a las oscilaciones del 
nivel del mar son muy diferentes en las plataformas abiertas de poca pendiente (rampas), en 
las plataformas con barreras protectoras y en las bioconstrucciones aisladas.

La primera propuesta de Estratigrafía Secuencial del grupo de Exxon fue publicado por 
Sarg en 1988, y fue modifi cada posteriormente por Crevello et al. (1989), Harris et al. (1999) 
y Schlager (2005).

El período inicial de descenso del nivel del mar («Initial Sealevel Fall») se caracteriza por 
erosión de las plataformas y caída de bloques por el talud continental, que forman pedimentos 
de gran pendiente y extensión lateral limitada. En la zona más próxima, emergida, se forman 
superfi cies karstifi cadas y diagénesis temprana por mezcla de aguas (fi gura 2.20).

El período maduro de descenso del nivel del mar («Lowstand Systems Tract») presenta dos 
tipos de cortejo de facies de nivel del mar bajo (fi gura 2.20): a) megabrechas derivadas de la 
erosión del borde de la plataforma y parte superior del talud, o bien b) cuñas autóctonas res-
tringidas a la parte superior del talud. En una revisión posterior, Handford y Loucks (1993) 
sugieren que la cantidad de sedimentos producida en este período es muy pequeña, pues la 
elevada solubilidad de los carbonatos favorece su erosión por disolución más que la posible 
destrucción física y resedimentación.
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En el período de ascenso del nivel del mar se forma el «Transgressive Systems Tracts» o cor-
tejo de facies transgresivo. En él se depositan parasecuencias retrogradacionales sobre una 
marcada superfi cie de transgresión que recubre en «onlap» la discordancia basal de la Secuen-
cia. La naturaleza de las parasecuencias varía según la productividad de la zona, la pendiente 
de la superfi cie de transgresión y la velocidad de la transgresión, pero tienden a ser cada vez 
más profundos y francamente marinos según progresa la transgresión (Hanford y Loucks, 
1993). La posición exacta de la «Maximum Flooding Surface» o Superfi cie de transgresión 
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Figura 2.20. Diagrama sintético de una secuencia deposicional de carbonatos con sus facies asociadas, a) en profundidad, b) en tiempo. 
Modifi cado de Sarg, 1988.
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máxima es muy difícil de determinar en muchos casos, y aquí reside una de las mayores difi -
cultades en la Estratigrafía Secuencial de  Carbonatos.

En el período de estabilización del nivel del mar se forma el «Highstand Systems Tract» o 
cortejo de facies de nivel alto del mar. La producción de carbonatos colmata la acomodación 
creada y el cortejo retrograda hacia mar abierto; este cortejo es el más voluminoso de toda la 
secuencia y, además, es el período en el que mayor cantidad de sedimento se transfi era a la 
zona más profunda de la cuenca, al revés de lo que sucede con los sedimentos siliciclásticos.

En algunos raros casos, el ascenso del nivel del mar no puede ser compensado por la pro-
ducción de carbonatos, la plataforma muere y queda sumergida con bajo el agua del mar una 
neta superfi cie al techo.

LAS ESTRUCTURAS SEDIMENTARIAS

Tras el establecimiento de las secuencias de deposicionales, el análisis sedimentológico de-
ber volver al estudio detallado de las estructuras sedimentarias para realizar las interpretaciones 
paleoambientales más detalladas, es decir hay que volver a las fuentes en un proceso de ajuste 
de las observaciones constante. Aunque su estudio detallado escapa a este capítulo, son nece-
sarios algunos conceptos.

Las estructuras sedimentarias, a diferencia de los fósiles o la litología, siempre se forman 
in situ y no pueden ser transportadas ni reelaboradas; también son el elemento clave en la 
comparación de sedimentos antiguos con medios sedimentarios actuales y estudiados experi-
mentales bajo condiciones controladas.

Las estructuras sedimentarías pueden dividirse en tres categorías: pre-, sin- y postsedimen-
tarias.

Hidrodinámica de las estructuras sedimentarias

La interpretación hidrodinámica de las estructuras sedimentarias es fundamental en el 
análisis de facies, especialmente en sedimentos siliciclásticos.

La base teórica de esta interpretación es el concepto de régimen de fl ujo. Dicho concepto 
establece que un fl ujo de cualquier fl uido, de una cierta velocidad y profundidad, que actúa 
sobre un lecho de sedimento no cohesivo produce siempre el mismo tipo de confi guración en 
el lecho para una granulometría determinada, y, por tanto, la misma estratifi cación interna 
(Allen, 1966, 1981). Si las estructuras pueden predecirse, su presencia indica unas combina-
ciones de fl ujo determinadas, es decir, son guías fi ables de interpretación hidrodinámica.

Numerosos experimentos en canales bajo condiciones controladas han probado la validez 
del concepto de régimen de fl ujo (Harms y Fahnestock, 1965; Southard, 1971; Harms et al., 
1975, 1982, entre los pioneros). Posteriormente se realizaron estudios comparativos entre ca-
sos actuales y antiguos por parte de Collinson y Th ompson (1982), Allen (1982, 1993), Lee-
der (1983, 2005), Julien (1995) y Ashley (1990).

Las estructuras de fondo («bedforms») dependen de tres parámetros fundamentales: tamaño 
de grano, profundidad del fl ujo y velocidad del fl ujo. Por ejemplo, la fi gura 2.21 (Ashley, 1990) 
muestra los campos de estabilidad de diversas estructuras sedimentarias en fl ujos de agua de 
20 centímetros de profundidad.

Existen dos grupos de estructuras de fondo transversas: formas bidimensionales, que se 
forman a bajas velocidades y formas tridimensionales, que lo hacen a velocidades más altas, 
siempre para el mismo tamaño de grano.

Las transiciones de un tipo de estructura a otro son graduales (fi gura 2.21), excepto en la 
de ripples o dunas y lechos planos de régimen alto, donde se da un cambio brusco en la tur-
bulencia (Leeder, 1983) (fi gura 2.21).
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Las formas menores de 0,5 m se denominan ripples y las mayores, dunas y su confi guración 
no depende en absoluto de la confi guración superfi cial del agua; estas estructuras se denomi-
nan de régimen de fl ujo bajo. Al aumentar la velocidad, las estructuras de fondo entran en fase 
con las ondulaciones de la superfi cie del agua y se forman las estructuras de régimen de fl ujo 
alto, tales como las antidunas.

La transición de una confi guración a otra se realiza mediante un estudio intermedio de 
condiciones de lecho plano de régimen alto (fi gura 2.22).

Estos datos experimentales se pueden utilizar en al interpretación hidrodinámica de sedi-
mentos antiguos; por ejemplo, Allen (1968) y Harms et al. (1975) han demostrado que la 
estratifi cación cruzada planar tabular se produce por la migración de megaripples de cresta 
recta y que la de surco lo hace por la migración de dunas tridimensionales. También se pueden 
aplicar estos datos para interpretar sucesiones verticales de estructuras sedimentarias, que res-
ponden a variaciones del fl ujo. El reciente trabajo de Rubin y Carter (2007) reconstruye con 
animaciones el origen y evolución de muchas estructuras sedimentarias y su aplicación a la 
reconstrucción de fl ujos, transporte de sedimentos y procesos deposicionales.

Estructuras presedimentarias

Las estructuras presedimentarias se forman en el basamento antes de que se depositen los 
sedimentos. Por tanto, son siempre erosivas, y no deben confundirse con procesos post-depó-
sito que deforman la base de la capa, como los moldes de carga («load-casts»). Entre otras son 

Figura 2.21. Diagrama de tamaño de grano y velocidad de fl ujo para profundidades de 18-22 centímetros y es-
tructuras resultantes. Modifi cado de Harms et al., 1982.
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los canales, marcas de escurridura («scour marks») y turboglifos («fl ute marks»). Suelen obser-
varse mucho mejor los moldes en la capa superior que las estructuras en sí mismas y dan 
buenas indicaciones sobre la dirección y/o el sentido de las corrientes que las originaron.

También se pueden considerar incluidas en este grupo las superfi cies marinas de omisión 
(«hardgrounds») o las superfi cies subaéreas con grietas de desecación y/o brechas autogénicas.

Estructuras sinsedimentarias

Las estructuras sin-sedimentarias son de tres tipos fundamentales: estratifi cación planar, 
estratifi cación cruzada, con sus variedades de surco y planar, y microlaminación de ripples. 
Cuando un sedimento granular se ve sometido a una corriente de velocidad ascendente, de-
sarrolla confi guraciones externas que se refl ejan en una estructura interna con una secuencia 
regular: ripples o capas planas, dunas, capas planas de alta energía y antidunas.

Hay que destacar que la aparición o desaparición de cada tipo no está ligada a una velo-
cidad única, sino que depende de la granulometría del sedimento y de la profundidad del agua. 
En un sedimento fi no, se alcanzará la confi guración de capas planas de alta energía, cuando 
para la misma velocidad de corriente otro más grueso conservará aún la confi guración de du-
nas. Por tanto, toda interpretación hidrodinámica de estructuras no es válida si no tiene en 
cuenta el tamaño de grano del sedimento en que se encuentra.

Ripples aislados
(a)

Dunas
(c)

Dunas erosionadas / transición
(d)

Ola rompiente y antiduna
(g)

Rápidos y remansos
(h)

Lecho plano
(e)

Antidunas en fase
(f )

Dunas con ripples superpuestos
(b)

Turbulencia
moderada

Turbulencia

Remanso

Rápido

Figura 2.22. Tipos de estructuras de 
fondo observadas bajo fl ujo constan-
te en lechos arenosos de canales na-
turales (a). (a) hasta (d): en régimen 
de fl ujo bajo; (e) hasta (h): en régi-
men de fl ujo alto. Modifi cado de Blatt 
et al., 1982.
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Estas estructuras dan información 
sobre la velocidad de la corriente que 
originó, pero poca sobre el medio en 
que se formaron.

La interpretación hidrodinámica de 
las formas de fondo se ve complicada si 
se tiene en cuenta que casi todos los 
estudios realizados suponen un equili-
brio entre un fl ujo estable y dichas for-
mas, pero los fl ujos naturales rara vez 
son estables y pueden variar mucho en 
períodos variables, por ejemplo, cada 
seis horas las mareas, en pocos minu-
tos o en meses en los ríos durante ave-
nidas o durante los estiajes.

Las formas de fondo pueden persis-
tir un tiempo considerable después que 
ha cesado o aumentado su velocidad el 
fl ujo que las originó; la fi gura 2.23 
muestra los cambios en longitud de 

onda y altura de las dunas observadas en el río Fraser (Canadá) en relación a una descarga 
variable (Allen, 1973) y se puede observar el efecto o retraso o «lag», pues la máxima longitud 
de onda y máxima altura aparecen varios días después de que se produjera el fl ujo máximo.

Es muy probable que gran parte de las formas que observamos estuviesen en desequilibrio 
con los fl ujos en que se encontraban; este hecho fundamental ha recibido muy poca atención 
por parte de los sedimentólogos.

Estructuras postsedimentarias

Se pueden dividir en dos grupos:

a) Las que signifi can una organización en la vertical de la estratifi cación, como los mol-
des de carga («load casts») y pseudonódulos, formados cuando capas de arenas se 
hunden en capas arcillosas inferiores por diferencias de densidad y carga y las diversas 
estructuras de fl uidifi cación, producidas por movimientos de fl uidos en el interior de 
sedimentos no consolidados por carga diferencial o un efecto tixiotrópico causado por 
sacudidas bruscas debidas a terremotos u otras vibraciones.

b) Las que signifi can una reorganización horizontal de la estratifi cación, como los pliegues 
recumbentes y fallas penecontemporáneas causadas por un deslizamiento a favor de 
la paleopendiente.

Ninguno de los dos grupos tiene signifi cado ambiental.
Debe destacarse que ningún tipo de estructura sedimentaria es exclusivo de un medio, por 

lo que deben emplearse en conjunto con otros criterios en la interpretación sedimentológica.

REFERENCIAS BÁSICAS

Para fi nalizar esta introducción se deben citar algunas obras básicas que pueden ampliar 
aspectos concretos de la Sedimentología o mostrar enfoques contrapuestos, pero válidos, de 
esta rama de la Geología.
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Figura 2.23. Retardo o «time lag» de las formas de fondo con respecto a las variaciones 
de velocidad de las corrientes en una crecida del río Fraser, Canadá y la vuelta a las con-
diciones normales. Cifras en días en la línea quebrada. Modifi cado de Allen, 1973.



Facies, sedimentología y análisis de cuencas sedimentarias

47

Los tratados generales de Estratigrafía, que proporcionan el marco temporal a la Sedimen-
tología, son escasos en la actualidad pero Dabrio y Hernando (2003), Doyle et al. (1994) y 
Doyle y Bennet (1998) son obras de gran amplitud y originalidad, que contienen todos los 
conceptos básicos utilizados en Sedimentología con tratamiento actualizado. Como comple-
mento cronoestratigráfi co, la obra de Gradstein et al. (2005) contienen las escalas cronostra-
tigráfi cas aceptadas por la IUGS y es la referencia a utilizar en este campo.

Entre los tratados generales sobre Sedimentología, el libro de referencia sigue siendo Rea-
ding (1998), por su amplitud, claridad y organización. Su exposición de cómo se pueden re-
construir los medios antiguos interpretando los procesos es ejemplar. Otras obras generales a 
destacar son las de Selley (2000), Nichols (2009) y Leeder (1999).

Una aportación original a este campo es la de Perry y Taylor (2007), en la que el papel de 
la actividad humana sobre los medios sedimentarios actuales es analizado en gran detalle.

El campo de la Mecánica de fl uidos y el origen de las estructuras sedimentarias primarias 
está ampliamente tratado en las clásicas obras de Yalin (1977) y Allen (1982) o la más recien-
te de Ball (2009). También es útil la obra de Batchelar (1997) entre las publicaciones en idio-
ma español.

De un carácter más aplicado a la Sedimentología se deben destacar las obras de Collinson 
y Th ompson (1982), Pye (1994), Allen (1997) y Leeder y Pérez-Arlucea (2006).

Los métodos indirectos de estudio de rocas sedimentarias cuentan con obras a nivel del 
geólogo profesional no especialista como Dunay y Hailwood (1995), Asquitq y Krygowski 
(2004) y Eberli et al. (2005).

La Estratigrafía secuencial ha experimentado una explosión editorial en los últimos quin-
ce años. Conviene siempre consultar la obra original de Payton (1977) como punto de parti-
da de cualquier estudio en este campo y conocer la defi nición original de muchos términos, 
posteriormente deformada por el uso incorrecto y superfi cial.

Otra obra clásica y totalmente válida es la de Wilgus et al. (1988), en la que se propone una 
segunda generación de modelos y métodos, completada por la de Posamentier et al. (1993).

Las obras generales más recientes son las de Emery y Myers (1995), Catuneanu (2006) y 
Coe (2003).

En el campo más específi co del Análisis secuencial de rocas siliciclásticas, las obras funda-
mentales son las de Van Wagooner et al. (1990), Weimer y Posamentier (1993), Posamentier 
y Allen (1999) y Galloway y Hobday (1995); en el campo de los carbonatos, las de Crevello 
et al. (1989), Louks y Sarg (1993), Harris et al. (1999) y Schlager (2005).

El análisis de cuencas sedimentarias es ampliamente tratado en Einsele (2000), Allen y 
Allen (2005) y Miall (2000).
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III

Ambientes eólicos
por José F. García-Hidalgo, Javier Temiño y Manuel Segura*

INTRODUCCIÓN

Los ambientes eólicos son aquellos en los que el viento es el agente morfológico más im-
portante. Puesto que el viento mueve los sedimentos de tamaño arena más fácilmente que los 
de mayor tamaño, es un agente muy efectivo donde existan sedimentos arenosos sueltos en la 
superfi cie terrestre, especialmente en aquellas regiones en las que esos sedimentos no están 
retenidos por la vegetación o la humedad del suelo. El viento también puede transportar ma-
teriales de tamaño de grano más fi no que la arena, los cuales son fácilmente transportados 
incluso a muy largas distancias pudiendo llegar a ser cuantitativamente tan importantes como 
la arena (Livingstone y Warren, 1996).

Las regiones áridas e hiperáridas, con lluvias inferiores a 250 mm anuales (Middleton, 
1997), y más en concreto los desiertos (fi gura 3.1a), son las zonas donde se concentra la ma-
yor parte de la actividad eólica (Brookfi eld, 1983). Asociadas a estas regiones se han descrito, 
en el interior de todos los continentes, extensas áreas con sedimentos eólicos actuales o cua-
ternarios (fi gura 3.1b). En la Tierra los desiertos presentan una distribución regional muy 
variable y no están restringidos por su latitud, longitud o elevación, pudiendo desarrollarse 
desde en regiones frías, próximas a los polos (como los valles polares secos de la Antártida), 
hasta en áreas cercanas al Ecuador (como los clásicos desiertos tropicales, como el Sahara, 
Arabia o Australia). Además, la acción eólica no está exclusivamente restringida a áreas desér-
ticas; cualquier lugar de la superfi cie terrestre donde existan sedimentos adecuados para el 
transporte por el viento, es también una zona apta para la acción eólica; entre estos, las costas 
son los lugares más evidentes (Brookfi eld, 1983).

Así pues, sedimento y viento son los dos elementos básicos para el desarrollo y reconoci-
miento de los ambientes eólicos (McKee, 1983; Kocurek et al., 1992; Kocurek y Lancaster, 
1999). El viento se origina por diferencias de presión en la superfi cie terrestre. En general, la 
dirección del viento cerca de la superfi cie está relacionada con el patrón local de circulación 
que afecta a dicha región, mientras que la circulación atmosférica a una cierta altura esta con-
trolada por su localización sobre la Tierra (principalmente por su latitud) y por la topografía 
regional.

En las zonas ecuatoriales predominan las áreas de baja presión con vientos variables y li-
geros, o zonas de calma. Alrededor de los 30° N y S, predominan los vientos alisios, vientos 
que soplan hacia el este en relación con los cinturones de altas presiones subtropicales. En 
estas regiones el fl ujo general de aire está relativamente seco porque ha soltado su humedad 
cerca del Ecuador y es aquí donde se localizan los principales desiertos cálidos de la Tierra, 
como el Sahara y el Kalahari en África, el Desierto de Arabia, y los desiertos australianos (en 
el Sahara se ha registrado la máxima temperatura terrestre, 57 °C; Cooke y Warren, 1973).

* Departamento de Geología, Universidad de Alcalá. 28871 Alcalá de Henares. E-mail: jose.garciahidalgo@
uah.es; javier.temino@uah.es; manuel.segura@uah.es.
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En latitudes medias predominan los 
vientos del oeste (westerlies), donde tam-
bién existen extensas zonas desérticas (Es-
tados Unidos, Asia central, Patagonia), 
relacionados diversos factores climáticos 
o barreras topográfi cas. Estos desiertos 
tienen un rango de temperatura más am-
plio, con temperaturas cálidas en verano 
y frías en invierno. Se encuentran gene-
ralmente cerca del centro de continentes 
y lejos de la infl uencia oceánica (Desier-
tos de Asia central), o son desiertos oro-
gráfi cos originados al abrigo de cinturo-
nes montañosos que impiden a las nubes 
cargadas en humedad alcanzar esas regio-
nes (Desierto de Atacama, Chile).

Por último, en torno a los 50-60° N 
y S los vientos vuelven a soplar hacia el 
este (easterlies) en relación con las altas 
presiones polares. A partir de estas latitu-
des se encuentran desiertos polares con 
temperaturas inferiores a 10 °C. La dife-
rencia principal con otros desiertos es que 
el agua puede estar en estado sólido, lo 
que origina importantes diferencias entre 
estos desiertos y los demás (Péwé, 1974), 
así las alternancia hielo-deshielo crea po-
lígonos de contracción, que generan cu-
ñas de hielo por debajo de la superfi cie lo 
que genera estructuras sedimentarias ca-
racterísticas que no se ven en otros desier-
tos. Los campos de dunas holocenos que 
se extienden por el norte de Europa, des-
de Inglaterra a Ucrania, y los de Nortea-

mérica, como las Sand Hills de Nebraska, están considerados normalmente como relacionados 
con áreas periglaciales, equivalentes a estos desiertos de latitudes altas (Livingstone y Warren, 
1996).

Por último, existen una serie de desiertos costeros (no confundir con la acción eólica ha-
bitual en cualquier zona costera), en los bordes occidentales de los continentes cerca de los 
trópicos de Cáncer y Capricornio. Estos tienen las variaciones de temperatura más pequeñas 
de todos los desiertos, y se originan en relación a corrientes oceánicas frías paralelas a la costa, 
que crean zonas de altas presiones con temperaturas bajas y frecuentes inversiones térmicas. 
Estos desiertos son menos estables que otros y son dependientes de las corrientes oceánicas. 
Uno de los desiertos más secos del mundo es el de Atacama, donde se suman los efectos cos-
teros de este tipo y los orográfi cos.

En los ambientes eólicos la escala de actuación del viento varía desde el movimiento de 
un grano de polvo a la acumulación de un mar de arena. Los procesos eólicos incluyen desde 
el barrido de la capa superior del suelo y el transporte de grandes cantidades de sedimentos 
fi nos en tormentas de polvo, con su sedimentación en regiones muy alejadas de su fuente, 

Figura 3.1. Distribución global de ambientes áridos y sus sedimentos asociados: a) am-
bientes hiperáridos (gris oscuro) y áridos (gris claro); b) sedimentos principalmente 
arenosos (gris claro) y loess (gris oscuro).
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hasta el transporte de arena por saltación y el efecto de abrasión que realizan sobre las super-
fi cies desérticas y su posterior acumulación en forma de dunas.

Los desiertos, pues, están compuestos por una amplia variedad de elementos erosivos y se-
dimentarios. Casi la mitad de las superfi cies desérticas son llanuras donde la defl ación eólica ha 
dejado una cobertera de sedimentos sueltos, no consolidados y residuales, de tamaño grava o 
superior (hamada). Sólo aproximadamente un 25 al 30% de los desiertos de la Tierra están 
cubiertos con arena, la mayoría en forma de «mantos arenosos» (sand-sheets) o «mares de arena» 
que se denominan ergs en África del Norte (Wilson, 1973). El 20 al 25% restante están com-
puestos por otro tipo de sedimentos como abanicos aluviales, lagos; así como afl oramientos 
rocosos (inselbergs) y suelos. Fuera de estas regiones, el loess, sedimento eólico de grano fi no, 
puede llegar a cubrir hasta el 10% de la superfi cie terrestre (Pecsi, 1990).

La morfología y características sedimentarias de los ambientes eólicos actuales, junto con 
el conocimiento de los mecanismos mediante los cuales se acumulan y se conservan los sedi-
mentos en estos sistemas son la base para el reconocimiento e interpretación de los sedimentos 
eólicos antiguos. Por otro lado, de todos los sedimentos eólicos, los sistemas arenosos son los 
más claramente eólicos y su descripción será la base de este capítulo. Una parte de la descrip-
ción de campo de estos sistemas se basara en los sedimentos eólicos holocenos del sur de la 
cuenca del Duero (García-Hidalgo et al., 2002, 2007), porque aunque actualmente es un sis-
tema eólico relicto, estuvo parcialmente activo hasta comienzos del siglo xx, cuando Hernán-
dez Pacheco (1923) menciona todavía la existencia de «arenas voladoras» en esta región. Aquí, 
la morfología de las dunas se puede reconocer fácilmente en foto aérea, y sus subambientes 
deposicionales y sedimentos asociados se pueden estudiar y caracterizar en numerosas canteras 
de arena y sondeos manuales.

EROSIÓN Y TRANSPORTE EÓLICO

Toda la superfi cie terrestre puede estar sujeta a erosión eólica. Es el equilibrio entre la 
fuerza del viento y la resistencia de la superfi cie lo que fi nalmente determina si los materiales 
superfi ciales son erosionados y transportados lejos.

La fuerza erosiva del viento está determinada por la densidad del aire y por la velocidad 
del viento; la densidad tiene un impacto relativamente pequeño en el poder erosivo del vien-
to, el cual está relacionado principalmente con su velocidad. La velocidad del viento aumenta 
rápidamente con altura sobre la superfi cie y al igual que el agua, la mayoría del aire se mueve 
en régimen de fl ujo turbulento. Dos son las diferencias más importantes con el transporte 
acuoso. Por un lado, a medida que se gana altura sobre el sustrato, la velocidad del viento 
aumenta en una proporción mayor que la del agua; siendo las velocidades máximas alcanzadas 
por el viento también mayores. Por otro lado, en el transporte eólico las trayectorias de las 
partículas y las colisiones entre ellas son más importantes que la propia turbulencia del fl uido, 
al menos a pequeña escala (Sharp, 1966).

Erosión

Los principales procesos relacionados con la actividad erosiva del viento son la abrasión y 
la defl ación eólica.

La abrasión consiste en el desgaste mecánico de material coherente y ocurre por el impac-
to de partículas sedimentarias, principalmente arenosas, aceleradas por el viento. Los agentes 
más efi caces de abrasión son los procesos de saltación de las partículas de arena. La abrasión 
queda restringida a alturas inferiores a los 2 m debido a que las partículas arenosas raramente 
son elevadas a mayor altura y es máxima entre 0,1 y 0,4 m (Anderson, 1986). Las rocas que 



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

56

quedan expuestas a la acción de los impactos de las partículas arenosas aparecen con estriacio-
nes, acanaladuras y pulidas. Los productos más comunes de la abrasión eólica son los «venti-
factos» a pequeña escala (fragmentos de rocas, facetados, que tienen una o varias superfi cies 
pulidas y lisas), y los yardangs a mayor escala. La abrasión eólica sobre materiales blandos es 
también un proceso muy efectivo de generación de polvo eólico.

La defl ación consiste en la erosión producida por el viento al llevarse los sedimentos are-
nosos o más fi nos, sueltos, de la superfi cie terrestre dejando atrás las partículas de mayor ta-
maño de grano. Las superfi cies que presentan esas partículas gruesas se denominan pavimentos 
desérticos o reg. La defl ación también puede producir cuencas de defl ación o blowouts, depre-
siones cerradas de tamaño y profundidad variables (Goudie y Th omas, 1985), desarrolladas 
preferentemente sobre sedimentos pobremente consolidados.

Transporte

El viento, dada su baja densidad y viscosidad, es también un agente selectivo muy efi caz; 
de forma que el material que es transportado normalmente por el viento se puede dividir en 
dos categorías: partículas de tamaño superior a 0,06 mm, que son transportadas por saltación 
o rodadura, cerca o inmediatamente encima de la superfi cie, y partículas inferiores a 0,06 mm 
que son transportadas en suspensión.

Las partículas de grano fi no (< 0,06 mm) son lo sufi cientemente pequeñas para ser eleva-
das por las turbulencias del aire y transportadas en suspensión. El aire pone en suspensión las 
partículas más pequeñas, que pueden ser levantadas a varios miles de metros de altura y trans-
portadas a miles de kilómetros de distancia (las grandes tormentas de polvo a veces ascienden 
a 2.500 m de altura y se mueven a velocidades de hasta 200 m/s; Idso, 1976). Peterson y 
Junge (1971) estiman que 500 × 106 toneladas de polvo eólico son transportados anualmente 
fuera de los desiertos, mientras que McCauley et al. (1981) señalan que en 1977, una única 
tormenta de polvo arrastró varios millones de toneladas de suelo en las grandes llanuras nor-
teamericanas. Finalmente hay que señalar que algunas tormentas del polvo pueden ser inter-
continentales e incluso rodear por completo el globo (Péwé, 1981),

Péwé (1981) señala que existen dos rangos de tamaño en las partículas que el viento trans-
porta en suspensión. Por un lado las partículas más fi nas, de menos de 0,01 mm de diámetro, 
forman un manto de polvo troposférico que se mueve como un aerosol y permanece en suspen-
sión hasta que cae atrapado por gotas de lluvia. Por otro lado, la mayoría del material movido 
por tormentas está en forma de partículas de tamaño limo (0,01 a 0,05 de diámetro), cuyo 
transporte en suspensión es mucho más corto y que cuando se depositan se denominan loess.

El loess es un depósito limoso, homogéneo, no estratifi cado y sin consolidar, que puede 
cubrir por entero la topografía preexistente. Menos visible que las dunas de arena, el loess 
cubre, sin embargo, grandes áreas de la superfi cie. El espesor y el tamaño medio del loess va-
ría inversamente con la distancia de su fuente (Pye, 1984). Los loess conocidos de mayor es-
pesor alcanzan los 335 m y cubren unos 300.000 km2 de la Meseta del loess en China (Der-
byshire, 1983). En Europa y en America los espesores del loess pueden superar los 60 m, con 
espesores medios en torno a 20 a 30 m (Pye, 1984). La mayoría de los depósitos de loess eu-
ropeos y norteamericanos parecen haber sido formados por vientos que afectaron a depósitos 
glaciales durante el Pleistoceno (Derbyshire, 1983), y se cree que el loess de China ha sido 
originado en los desiertos de Asia central (Goudie, 1978; Pye, 1984). Los mayores desiertos 
del mundo también parecen haber producido cantidades signifi cativas de loess.

La mayoría de las partículas de arena entre 0,5 y 0,06 mm se mueven por saltación, re-
corriendo una cierta distancia en trayectorias balísticas, cayendo después e impactando sobre la 
superfi cie. A velocidades altas la saltación es un proceso más o menos continuo y se desarrolla 
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como una capa difusa de partículas justo sobre la superfi cie; de hecho, el 90% de las partícu-
las arenosas se mueven como máximo a 65 cm de la superfi cie, con una media entre 10-23 cm 
(Bagnold, 1941). Con vientos y turbulencias más fuertes pueden alcanzar, sin embargo, hasta 
2-3 m de altura y desplazarse a distancias de 10 m o más (Fryberger et al., 1979; Pye y Tsoar, 
1990).

La saltación da cuenta del 75 al 80% del transporte de sedimentos en los ambientes áridos. 
Las partículas de más de 0,5 mm (normalmente de 1 a 6 mm) se mueven, sin embargo, por 
rodadura o tracción (Bagnold, 1941; Sharp, 1966). Cuando las partículas en saltación golpean 
estas partículas mayores y más pesadas, no tienen bastante energía para ponerlas en el aire, 
pero les transmiten la sufi ciente energía para poder desplazarlos ligeramente sobre la superfi cie. 
De esta manera, partículas de hasta 200 veces la masa de las partículas en saltación pueden 
moverse lentamente por el viento. Hasta un 25% de la arena es movida por este proceso (Bag-
nold, 1941).

Las características granulométricas, mineralógicas y morfoscópicas de las partículas areno-
sas suelen cambiar en el sentido de transporte eólico. Así, en las arenas eólicas de la cuenca 
del Duero a medida que se alejan del área fuente, en la dirección de transporte eólico, dismi-
nuye el tamaño de grano (la fracción de 0,5-0,2 mm aumenta del 45 al 65%), las partículas 
subredondeadas y redondeadas se incrementan con respecto a las subangulares, y la proporción 
de granos de cuarzo aumenta frente a feldespatos y fragmentos de roca (García-Hidalgo et al., 
2002).

SEDIMENTACIÓN

Los factores básicos, necesarios para la acumulación de arena, dependen del tipo de am-
biente eólico. En los desiertos cálidos, como ya se ha mencionado, bastan un suministro ade-
cuado de arena y la existencia de vientos lo sufi cientemente fuertes y persistentes para mover-
la. En este caso, los factores topográfi cos, aunque considerados normalmente menores (McKee, 
1983), pueden tener una importancia local relativa (McKee, 1979; Pye y Tsoar, 1990), exis-
tiendo una relación directa entre las zonas de acumulación de arenas eólicas y las zonas depri-
midas (Wilson, 1973; Cooke y Warren, 1973; Fryberger y Ahlbrandt, 1979). En los desiertos 
templados o fríos, sin embargo, los factores anteriores pueden no ser sufi cientes, existiendo 
también otros factores que facilitan el desarrollo de acumulaciones eólicas; tales como una 
orientación de la topografía favorable, es decir que este abierta en la dirección de los vientos 
dominantes (Pye, 1993; Livingstone y Warren, 1996), y la existencia de un nivel freático su-
fi cientemente alto para controlar la sedimentación y preservación de las arenas eólicas (Kocu-
rek y Havholm, 1993; Crabaugh y Kocurek, 1993).

En los sistemas eólicos se pueden identifi car dos subambientes deposicionales principales: 
los mantos de arena (sand sheet) y las dunas más las áreas interdunares. Los mantos de arena 
suelen ocupar los márgenes del sistema y algunas áreas intermedias, mientras que las dunas y 
sus áreas interdunares adyacentes se combinan para formar campos de dunas (fi gura 3.2).

Mantos de arena, mantos arenosos o mantos eólicos (sand sheets)

Son acumulaciones de arena de morfología irregular, fundamentalmente planas, que cubren 
como un manto las irregularidades de la topografía original. Los mantos arenosos comprenden 
hasta un 40% de la sedimentación en los ambientes eólicos (Fryberger y Goudie, 1981). La 
superfi cie de los mantos arenosos parece ser una llanura prácticamente plana casi sin rasgos 
distintivos; en ellos, normalmente no se desarrollan dunas (Tsoar, 1983; Kocurek y Nielson, 
1986). En muchas zonas, la superfi cie de los mantos arenosos está cubierta por una serie de 
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ondulaciones suaves (3 m por km), con morfología monticular sin el desarrollo de caras de 
avalancha, que recuerdan a dunas en domo o zibars (Ahlbrandt y Fryberger, 1982; García-
Hidalgo et al., 2002). Aunque no existen dunas, los sedimentos superfi ciales de los mantos 
son claramente móviles.

El manto eólico suele estar compuesto por una laminación constituida por alternancias de 
láminas de arena de grano muy fi no a medio, separadas por láminas milimétricas de arena 
gruesa a muy gruesa (fi gura 3.3a). Ocasionalmente, en sistemas húmedos, las arenas pueden 
presentar cementaciones por óxidos e hidróxidos de hierro, con coloraciones amarillas y rojizas 
de origen de diagenético que se atribuyen a cambios en el nivel freático (fi gura 3.3b) (Pye, 
1983; García-Hidalgo et al., 2002).

Las estructuras sedimentarias dominantes son la estratifi cación paralela planar o cruzada 
de bajo ángulo (< 5°) (fi gura 3.3a y b); las primeras se interpretan como originadas por alter-
nancias de ripples eólicos planos y ripples granulares. Las segundas pueden representar las 
terminaciones de las dunas en domo (Ahlbrandt y Fryberger, 1982; Nielson y Kocurek, 1986; 
Lancaster, 1993; García-Hidalgo et al., 2002). También son comunes las estructuras de adhe-

1.000 m

Borde superior cara de avalancha

Dunas

Lagunas e interdunas húmedos

Interdunas secos y manto arenoso

Sedimentos fluviales

Sustrato terciario

Figura 3.2. Campo de dunas de Lastras de Cuellar-Sanchonuño (Segovia, sur de la Cuenca del Duero), basado en 
interpretación de fotografías aéreas (vuelo de 1956) en el que se diferencian los diferentes ambientes deposicio-
nales de una sistema eólico húmedo reciente y las morfologías dunares (basado en García-Hidalgo et al., 2002). 
El campo de dunas está bordeado por un manto eólico (punteado) y se reconocen dunas (parabólicas y transver-
sas principalmente), así como áreas interdunares secas y sobre todo húmedas con pequeñas lagunas ocasionales 
(denominadas localmente «bodones», negro). El sistema eólico se apoya sobre un sustrato terciario que afl ora en 
los márgenes del sistema (gris oscuro) y sobre sedimentos fl uviales más antiguos (situados sobre todo al oeste, 
gris medio) que deben ser, en parte, área fuente de las arenas eólicas. Todo el conjunto está cortado por el río 
Cega que, actualmente, discurre encajado sobre la llanura del manto eólico.
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sión. En los sistema eólicos húmedos la existencia de 
huellas de raíces es relativamente común y, por con-
siguiente, las arenas inmediatamente debajo de la 
superfi cie (de 0,3-0,5 m de profundidad) no presen-
tan estructuras sedimentarias (fi guras 3.3a y 3.7) 
(Ahlbrandt y Fryberger, 1982; Langford y Chan, 
1993; García-Hidalgo et al., 2002).

Los mantos arenosos se pueden formar bajo dife-
rentes condiciones (Kocurek y Nielson, 1986); entre 
otras cabe destacar la existencia de sedimentos de 
tamaño relativamente grueso (el tamaño medio de las 
partículas móviles en el manto de Selima es 1,5 mm), 
también cuando el aporte de arena y su disponibili-
dad son limitados. En algunas áreas, la presencia de 
vegetación, un nivel freático cerca de la superfi cie, o 
incluso inundaciones periódicas debido a la presencia 
de sistemas fl uviales próximos restringen el movi-
miento de la arena, impide el crecimiento de las du-
nas y favorece el desarrollo de mantos (Kocurek y 
Nielson, 1986). Por último, algunos mantos areno-
sos pueden ser incluso los restos erosionados de sis-
temas dunares. Normalmente los mantos crecen por 
acreción vertical lenta y por extensión lateral, que 
puede ser más rápida que la acreción, pero presentan 
una escasa o nula tendencia a la migración lateral. 
Los mantos arenosos son una facies de transición 
importante en los sistemas eólicos, situándose entre 
los sistemas de dunas-interdunas y los depósitos fl u-
viales o lacustres adyacentes (fi gura 3.2). Las estruc-
turas sedimentarias y el tamaño de grano permiten 
la distinción entre las arenas fl uviales y las eólicas, 
normalmente las arenas fl uviales presentan estratifi -

cación cruzada de surco y las eólicas no. La existencia niveles de grano grueso o muy grueso 
con niveles de cantos intercalados sugieren un origen fl uvial (García-Hidalgo et al., 2002).

Los mantos de arena presentan espesores totales que varían desde unos centímetros hasta 
varios metros. Muchos mantos arenosos son depósitos locales que se extienden sólo unos po-
cos kilómetros cuadrados alrededor de los sistemas y campos de dunas (fi gura 3.2), mientras 
que otros se extienden miles kilómetros cuadrados y pueden estar cubiertos por campos de 
dunas aislados (Fryberger et al., 1979); así, uno de los mantos de arena más grande de la  Tierra 
es el manto arenoso de Selima (60.000 km2), al sur de Egipto y norte de Sudán, que es des-
crito como absolutamente llano en algunos lugares, aunque pueden existir dunas activas mo-
viéndose por encima de él (Haynes, 1982).

Ripples, Dunas y Draas

La arena que es transportada en saltación produce depósitos cuya superfi cie superior es 
ondulada, presentado tamaños variables. Por su longitud de onda y altura se reconocen tres 
categorías (Wilson, 1972): ripples (hasta 3 m de longitud de onda y 0,2 m de altura), dunas 
(hasta 300 m de longitud de onda y 30 m de altura) y draas (hasta 3.000 m de longitud de 

Figura 3.3. Aspecto general y estructuras sedimentarias características de 
las zonas de manto arenoso («sand sheet») en las proximidades de Agui-
lafuente (Segovia): a) en general son arenas de grano fi no a grueso con 
laminaciones paralelas y abundante bioturbación por raíces; b) detalle de 
la anterior (bolígrafo como escala), las láminas más oscuras y en ligero 
resalte son arenas rojizas, ricas en óxidos de hierro que se interpretan como 
originados por cambios diagenéticos postdeposicionales, relacionados con 
variaciones del nivel freático (García-Hidalgo et al., 2002).
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onda y 200 m de altura), aunque la distinción entre estos dos últimos tipos no está totalmen-
te aceptada. De todas ellas la morfología eólica más característica son las dunas. Éstas presen-
tan una cara de barlovento suave, con pendientes máximas de 10° a 20°, y caras de avalancha 

mucho más inclinadas, cuya pendiente refl eja 
el ángulo de reposo de la arena suelta (30°-34°) 
(fi gura 3.4). La altura mínima de una cara de 
avalancha se considera que está aproximada-
mente en torno a 30 cm (Bagnold, 1941). El 
borde de la duna es la cima de su cara de ava-
lancha que puede, o no, coincidir con su cres-
ta (el punto más alto de la misma) (Livingsto-
ne y Warren, 1996).

La clasifi cación de las dunas se basa en fac-
tores muy variados; aunque los elementos más 
empleados para su clasifi cación son la morfo-
logía general de la propia duna y la posición de 
sus caras de avalancha (lineales, transversas, 
barjanes, parabólicas o en estrella son los tipos 
más comunes; fi gura 3.5).

Las dunas pueden aparecer como elemen-
tos aislados, pero es más normal que se de-
sarrollen en grupos denominados campos de 
dunas (fi guras 3.2 y 3.5a), los más pequeños y 
ergs, los más extensos. El centro de un erg o 
de un campo de dunas suele estar compuesto 
por dunas de morfologías similares, repetidas; 
mientras que en sus márgenes, sin embargo, es 
común la presencia de morfologías más varia-
das. Un mismo campo de dunas puede tam-
bién presentar diversos tipos de dunas de 
acuerdo con el patrón de circulación local de 
vientos (fi gura 3.5a), de manera que existen 
frecuentes transiciones entre morfologías y ti-
pos de dunas (fi gura 3.5). Por otro lado, dentro 
de un campo de dunas, las dunas individuales 
están separadas por áreas interdunares, cuya 
forma y extensión están relacionadas con el 
tipo de dunas. En áreas con lluvias ocasionales, 

50 m

0,5 °
0,9 %

2,5 °
4,4 %

2,4 °
4,2 %

6,2 °
11 %

22,5 °
41 %

Nivel
freático

5 m

Dunas y arenas eólicas

Áreas interdunare húmedas

Figura 3.4. Sección de una duna y zona interdunar húmeda en el campo de dunas de Cantalejo (Segovia); se puede apreciar la baja pen-
diente del sistema con pequeñas dunas en la parte trasera de la duna principal y la posición del nivel freático. El frente de la duna está 
ligeramente erosionado y por ello su pendiente es relativamente baja (22,5º).

Figura 3.5. Campo de dunas y dunas en la región de Rub al-Khali («Media luna 
vacía»), Arabia Saudí, mostrando importantes variaciones en las morfologías du-
nares dentro de un mismo campo de dunas: a) vista general del campo de dunas 
(el ancho de la imagen tiene aproximadamente unos 120 km); b) crestas trans-
versas barjanoides (parte superior derecha de la imagen principal); c) barjanes 
(centro izquierda de la imagen principal); d) dunas en estrella (parte inferior de 
la imagen principal); e) dunas lineales (izquierda de la imagen principal).
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la base de las dunas puede guardar sufi ciente humedad para mantener una cierta vegetación 
en las zonas interdunares adyacentes, e incluso una cierta humedad puede afl orar alrededor 
del perímetro de la duna.

Asumiendo un aporte constante de arena desde una fuente a barlovento, cualquier acu-
mulación de arena que tenga de 4 a 6 m de longitud puede desarrollar una duna. La resisten-
cia aerodinámica a la saltación es el factor primario que contribuye a la formación de la duna 
(Bagnold, 1941). A medida que el montículo arenoso va creciendo, el punto de máxima se-
dimentación de arena en la cara de sotavento se desplaza hacia la cima del montículo, origi-
nando un incremento de la pendiente en dicha cara, frente a la zona de barlovento. El aumen-
to de la pendiente y el crecimiento de la duna fuerzan al viento a desplazarse por encima de 
la cresta, en vez de moverse a lo largo de la cara del sotavento. Los partículas arenosas que 
viajan en saltación, sin embargo, caen desde la cresta y aumentan la pendiente de la cara de 
sotavento hasta que alcanza el ángulo de reposo de la arena seca, momento en el cual es la 
fuerza de la gravedad la que puede tirar de la arena situada en la cresta pendiente abajo, tanto 
en forma de avalanchas aisladas, como de desplazamiento de bloques enteros de arena. Este 
movimiento de arena por desprendimientos en lugar de por saltación o tracción motiva el 
nombre de «cara de avalancha» para los frentes de dunas activos (Bagnold, 1941).

La cara de avalancha es una efi caz trampa de arena, e incluso con vientos fuertes existe una 
sombra al viento casi perfecta a lo largo de ella. La velocidad de avance de las dunas está di-
rectamente relacionada con la velocidad de movimiento de la arena en la cresta de la duna e 
inversamente relacionada con la altura de la cara de avalancha, es decir cuando las dunas cre-
cen en altura su movimiento de avance se ralentiza (Bagnold, 1941). En general, los vientos 
fuertes tienden a hacer crecer las dunas en altura, mientras los vientos más débiles extienden 
su longitud a expensas de su altura (Cooke y Warren, 1973).

La estructura sedimentaria dominante en el interior de las dunas es la estratifi cación cru-
zada de gran escala, normalmente planar (fi gura 3.6a y b), aunque en algunos casos puede 
llegar a ser de surco. Esta diferencia probablemente es originada por la morfología original de 
la duna; dunas de crestas rectas originan estratifi cación cruzada planar y dunas con crestas 
sinuosas la estratifi cación cruzada de surco (Walker, 1986). La terminación basal de la estra-
tifi cación cruzada suele ser en forma de cuña o asintóticas (fi gura 3.6a).

La estratifi cación cruzada en las dunas se origina principalmente por tres tipos de meca-
nismos (Collinson, 1986): laminación de ripples, laminación de caída de partículas (grainfall) 
y laminación de fl ujo de arena (sand-fl ow), que pueden superponerse unos a otros. La prime-
ra se forma por el movimiento de ripples sobre la cara de avalancha en condiciones de acreción 
neta, en este caso cuando el ángulo de migración es menor que la pendiente de barlovento de 
los ripples se origina una laminación tabular bien defi nida que no desarrolla laminación cru-
zada interna como podría esperarse, esta sólo se desarrolla en ocasiones cuando el ángulo de 
migración es mayor que la pendiente de los ripples. El segundo tipo es una laminación parale-
la mal defi nida con contactos gradacionales entre láminas adyacentes, normalmente se desarro-
lla en la parte superior de la cara de avalancha. El tercer tipo se origina por el movimiento en 
masa de la arena que se sedimenta con fuertes pendientes en la cara de avalancha; estos des-
plazamientos en masa pueden originar ocasionales estructuras eslumpizadas si la arena tiene 
algo de humedad (fi gura 3.6b).

El buzamiento máximo de los foresets suele ser de unos 30 a 35°, que es el ángulo de repo-
so de la arena (fi gura 3.6b). Lo más común, sin embargo, es que los buzamientos sean meno-
res de esa medida (25-28°) (fi gura 3.6a), porque en muchos casos la laminación es originada 
por caídas de partículas (Walker y Harms, 1972). De todas formas existe una cierta variabili-
dad dentro de un mismo tipo de dunas y entre ellas; Ahlbrandt y Fryberger (1982) señalan 
que las dunas de tipo barján presentan buzamientos de unos 22° (variando entre 10-35°), las 
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transversas buzamientos de unos 24° (15-35°), 
mientras que las dunas de tipo blowout son las de 
menor buzamiento (16°, con variación entre 
5-35°, aunque su máximo está desplazado hacia 
los buzamientos menores dentro de ese rango).

En la mayoría de los sistemas de dunas la tasa 
de agradación del sistema es pequeña comparada 
con su tasa de migración, de forma que las dunas 
cuando se mueven truncan la parte superior de las 
formas precedentes y sólo las partes basales se con-
servan en forma de sets de estratifi cación cruzada, 
generándose una serie de superfi cies erosivas (fi gu-
ras 3.6a y 3.7). Se pueden reconocer tres tipos u 
órdenes de superfi cies erosivas. Las superfi cies de 
menor orden suelen aparecen dentro de sets indi-
viduales y presentan una inclinación menor que 
los foresets principales, desapareciendo lateralmen-
te; siendo comunes en la parte alta de los sets. Se 
suelen interpretar como superfi cies de reactivación 
del sistema tras épocas cortas de parada en la se-
dimentación y serían similares a las superfi cies de 
reactivación en barras arenosas de sistemas fl uvia-
les o mareales. Por otro lado, existen superfi cies de 
segundo orden que se caracterizan por ser plana-
res, aunque inclinadas en la dirección del trans-
porte y bastante extensas, aunque en secciones 
perpendiculares a la anterior son normalmente 
cóncavas con una geometría de surco. Su forma 
localmente cóncava puede refl ejar la naturaleza si-
nuosa de las dunas transversas, siendo superfi cies 
de sobreimposición de un tren de dunas sobre otro 
precedente. Por último, existen superfi cies de pri-
mer orden que son muy extensas y de muy baja 
inclinación que limitan cuerpos mayores dentro 
del sistema (fi gura 3.7); estas superfi cies represen-
tan una discontinuidad mucho mayor y han sido 

Figura 3.6. Secciones de dunas: a) sección de una duna parabólica en el 
campo de dunas de Mudrián, la estratifi cación cruzada presenta una ten-
dencia asintótica hacia la base y descansa sobre una superfi cie erosiva ma-
yor dentro del sistema eólico (la fi gura 3.7 es una fotointerpretación com-
pleta de esta duna a lo largo de toda la cantera). La sección de la cantera 
no es totalmente perpendicular a la dirección de avance de la duna y por 
ello el buzamiento de las láminas es inferior al que podría esperarse; b) 
sección de una duna parabólica en el campo de dunas de Sanchonuño, aquí 
la sección es perpendicular al frente de avance y muestra un buzamiento de 
las láminas mucho mayor, se pueden observar también estructuras de es-
lumpizamiento originadas por desplazamientos en masa de parte de la cara 
de avalancha.

Figura 3.7. Fotointerpretación de las estructuras internas de dunas parabólicas y superfi cies erosivas en el campo de dunas de Mudrián 
(Segovia). Se puede reconocer la presencia de una superfi cie erosiva mayor que afecta a todo este campo de dunas y que por correlación de 
los episodios interdunares húmedos parece reconocerse en los campo de dunas de toda esta región (véase García-Hidalgo et al., 2002 y 
2007 para más detalles) por lo que es considerada como una supersuperfi cie mayor. La parte superior de la duna más reciente presenta una 
estructura masiva por la abundante bioturbación producida por raíces.

Superfi cie erosiva
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denominadas «supersuperfi cies» (Kocurek y  Havholm, 1993); su origen se atribuye normal-
mente a grandes etapas de defl ación (erosión) y de movimiento de todo el sistema eólico, que 
parecen desarrollarse principalmente en relación con cambios climáticos que afectan a todo el 
sistema deposicional (Collison, 1986; Kocurek y Havholm, 1993; García-Hidalgo et al., 2002).

Las dunas son generalmente móviles, pero puede anclarse a obstáculos topográfi cos o ve-
getación. Las dunas así fi jadas no cambian de posición, pero sus superfi cies siguen siendo 
móviles. Las dunas estabilizadas, sin embargo, son inmovilizadas por cementación o por vege-
tación después de que se hayan formado, y por consiguiente sus superfi cies están inmóviles y 
las propias dunas tampoco cambian de posición.

Áreas interdunares

Las áreas interdunares se desarrollan entre las dunas individuales, dentro de los campos de 
dunas, y varían en tamaño desde unos pocos a decenas de km2 (fi guras 3.2 y 3.5). Todas las 
áreas interdunares son zonas relativamente planas (fi gura 3.8a) y se caracterizan por su estra-
tifi cación relativamente horizontal (< 10°; fi gura 3.8b y c) (Ahlbrandt y Fryberger, 1982), en 
marcado contraste con la estratifi cación cruzada de las dunas adyacentes.

Las áreas interdunares se suelen clasifi car por la importancia relativa del agua en el proce-
so sedimentario (Ahlbrandt y Fryberger, 1982). Esto es particularmente útil donde las aguas 
superfi ciales y subterráneas tienen un papel importante en el control de la sedimentación. Se 
reconocen así áreas interdunares erosivas, secas o húmedas. Hay que mencionar, sin embargo, 
que esta aproximación no puede estar basada únicamente en la apariencia de la superfi cie in-
terdunar en un momento particular, puesto que las condiciones sedimentarias a menudo 
cambian rápidamente con el tiempo y con su situación dentro del campo de dunas. Por ello, 
es importante examinar cortes, canteras o trincheras en las áreas interdunares para poder en-
tender su registro, en lugar de hace una asignación basada en la apariencia de la superfi cie en 
un momento dado que puede ser bastante engañosa.

Figura 3.8. Aspecto ge-
neral y detalles de las 
áreas interdunares del 
campo de dunas de San-
chonuño (Segovia): a) 
aspecto general de los 
sedimentos en los que 
predominan las arenas 
con estratifi cación para-
lela horizontal o estratifi -
cación cruzada planar de 
bajo ángulo; b) detalle 
mostrando la presencia 
de ripples de grano grue-
so, el tamaño de grano 
no es homogéneo entre 
láminas con pequeñas 
superfi cies erosivas aso-
ciadas a ellas (bajo la 
tapa del objetivo, que 
sirve como escala); c) de-
talle mostrando la estra-
tifi cación horizontal rela-
tivamente homogénea, 
así como estratifi cacio-
nes cruzadas planares de 
bajo ángulo.
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Áreas interdunares erosivas: muchas áreas interdunares son en parte erosivas y en parte 
deposicionales. Cuando el viento arrastra las partículas origina una superfi cie erosiva que pue-
de ser enterrada por el desplazamiento de la siguiente duna situada hacia barlovento. Estas son 
superfi cies que se caracterizan por ser algo onduladas. Estas áreas pueden presentar también 
crestas y surcos que pueden quedar preservados en el registro estratigráfi co, así como lags de 
materiales más gruesos que quedan por la defl ación de los sedimentos fi nos.

Áreas interdunares secas: cuando las áreas interdunares están secas y presentan un sustrato 
arenoso, tienen muchas de las mismas características que los mantos de arena (compárese las 
fi guras 3.8 y 3.3). Las formas sedimentarias dominantes son los ripples eólicos con crestas 
relativamente planas, aunque también pueden existir pequeñas dunas, que presentan sólo unas 
decenas de cm de altura y son mucho más pequeñas que las dunas adyacentes. En corte pre-
dominaría, pues, la laminación paralela, con la presencia de pequeños sets de laminaciones 
cruzadas originadas por ripples granulares de grano más grueso.

Áreas interdunares húmedas: Si existe humedad cerca de la superfi cie, las áreas interduna-
res pueden contener vegetación y cuando el nivel freático está próximo a la superfi cie pueden 
contener en ocasiones pequeños lagos semipermanentes que pueden presentar una escorrentía 
difusa (fi gura 3.2); estos lagos pueden ser salados y las áreas interdunares pueden contener 
sedimentos arcillosos o evaporitas. La presencia de humedad cerca de la superfi cie facilita el 
desarrollo de estructuras de adhesión (fi gura 3.8b) (Ahlbrandt y Fryberger, 1982). La existen-
cia de una cierta escorrentía superfi cial en algunos casos origina la presencia de canales de 
pequeño tamaño, ripples de corriente y rill marks. En general estas áreas se caracterizan por la 
presencia de sedimentos arenosos ricos en arcillas o en materia orgánica y es frecuente la bio-
turbación por raíces.

La preservación potencial de estos sedimentos interdunares es bastante alta, puesto que 
quedan normalmente cubiertos por el movimiento de las dunas, lo que incrementa las oportu-
nidades de preservación en el registro estratigráfi co. Como los sedimentos interdunares ocupan 
una posición sensible en la columna estratigráfi ca, y tienen un potencial alto de preservación, 
son de gran interés por lo que pueden revelar sobre las condiciones deposicionales pasadas.

TIPOS DE SISTEMAS EÓLICOS

Existen tres tipos básicos de sistemas eólicas (Kocurek y Havholm, 1993): secos (dry), 
húmedos (wet) y estabilizados (stabilized).

Los sistemas eólicos secos son los característicos de los desiertos tropicales y están relacio-
nados con la existencia de un nivel freático profundo o incluso ausente, de forma que la hu-
medad no tiene infl uencia sobre la sedimentación, la cual tiene lugar debido exclusivamente a 
causas relacionadas con la disminución de la velocidad del viento. Están compuestos por dunas 
y áreas interdunares secas o erosivas; la relación entre agradación y desplazamiento lateral de 
todo el sistema será el factor clave para la preservación de las áreas interdunares como tal o para 
el desarrollo de superfi cies de erosión. Para que exista sedimentación es necesario que disminu-
ya la tasa de transporte de arena y/o que decrezca su concentración con el tiempo. En los casos 
en los que existe un fl ujo constante de arena y la mayoría del sedimento se mueva mediante 
dunas, la disminución de la velocidad del viento en el sentido de avance de las dunas es la 
causa más probable para que disminuya la tasa de transporte y se produzca sedimentación neta, 
sin necesidad de un cambio en el tamaño de las dunas. Esta disminución de velocidad puede 
deberse a causas topográfi cas, por ejemplo por expansión del fl ujo cuando llega a una zona 
deprimida, o a causas generales, como por un cambio en el patrón de circulación atmosférico.

En general, en estos sistemas la sedimentación no comienza hasta que las áreas interdunares 
han sido eliminadas, por lo que su registro estratigráfi co se caracteriza por la ausencia de estos 
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subambientes (Kocurek y Havholm, 1993). Predominan sets de estratifi cación cruzada separa-
dos por superfi cies erosivas que representan el nivel de truncación originado por la migración 
de las dunas. Las superfi cies de erosión pueden ser onduladas porque en estos sistemas el sus-
trato no está estabilizado y pueden existir pequeñas diferencias en la profundidad de erosión.

Los sistemas eólicos húmedos están caracterizados por un nivel freático poco profundo, 
con una franja capilar que se localiza o está cerca de la superfi cie deposicional. Los sistemas 
eólicos húmedos son característicos de áreas costeras como los de Guerrero Negro en México 
(Fryberger et al., 1990), Padre Island en Estados Unidos (Kocurek et al., 1992), o la arenisca 
Entrada del Jurásico de Estados Unidos (Crabaugh y Kocurek, 1993), en la que el nivel freá-
tico está afectado por variaciones del nivel del mar. También son típicos de los desiertos fríos; 
así muchos campo de dunas europeos y norteamericanos como en Hungría (Borsy, 1993) y 
las Sand Hills en Estados Unidos (Ahlbrandt y Fryberger, 1982), son probablemente sistemas 
eólicos húmedos relacionados con condiciones periglaciales de latitudes altas donde prevale-
cieron condiciones áridas durante el desarrollo del sistema eólico (Livingstone y Warren, 1996). 
La acumulación de arena y la agradación del sistema están relacionadas con ascensos relativos 
del nivel freático (Crabaugh y Kocurek, 1993). Este ascenso puede estar originado por cambios 
climáticos, por variaciones del nivel del mar, o por subsidencia de la cuenca sedimentaria 
cuando el nivel freático permanece estático (Kocurek y Havholm, 1993). Por el contrario, la 
erosión y desplazamiento lateral del sistema pueden estar relacionados con caídas del nivel 
freático, originadas por causas opuestas a las anteriormente mencionadas.

En los sistemas húmedos, a diferencia de los secos, puede tener lugar sedimentación tanto 
en forma de dunas como en las áreas interdunares (fi gura 3.9). En el registro estratigráfi co la 
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Figura 3.9. Interpretación del sistema eólico en el campo de dunas de Cantalejo (Segovia) basado en datos de 
sondeos manuales (modifi cado de García-Hidalgo et al., 2002 y 2007). Se reconoce una alternancia de arenas 
de tonos claros que se interpretan como originadas por migración de dunas, y arenas oscuras ricas en materia 
orgánica y con mayor contenido en arcillas y limos que se interpretan como originadas en ambientes interdunares 
húmedos. La distribución de facies sugiere que las áreas interdunares deben ser cuerpos lenticulares, cuya mor-
fología se debe al mecanismo de migración y acumulación de los sistemas eólicos (ver Kocurek y Havholm, 1993). 
Las dataciones de los niveles orgánicos (García-Hidalgo et al., 2007) indica la presencia de varios niveles super-
puestos que deben estar separados por superfi cies erosivas mayores, alguna de las cuales se puede correlacionar 
a lo largo de toda la región (ver fi guras 3.6 y 3.7). En un sistema deposicional antiguo esta podría ser la distri-
bución de facies esperada: acumulaciones de cuerpos arenosos con grandes estratifi caciones cruzadas (blanco), 
representando los sistemas de dunas (separados unos de otros por supersuperfi cies mayores, líneas de trazos); 
con algunas intercalaciones dispersas de niveles arenosos o arenoso-arcillosos, lenticulares (negro, gris o con 
puntos), representando subambientes eólicos menores (áreas interdunares secas o húmedas), o incluso otros am-
bientes relacionados (fl uviales efímeros, lacustres, etc.).
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presencia de ambos tipos de subambientes caracterizan estos sistemas, compuestos por sets de 
estratifi cación cruzada de gran tamaño, alternando con sets en los que predomina la laminación 
paralela, con niveles arcillosos o ricos en materia orgánica, como los que previsiblemente se 
han desarrollado en buena parte del sistema eólico en el sur de la cuenca del Duero (García-
Hidalgo et al., 2002).

Los sistemas eólicos estabilizados son aquellos en los que algún tipo de factor estabiliza 
periódica o continuamente el sustrato, mientras que el sistema permanece en general activo 
(Kocurek y Havholm, 1993). Los factores que pueden dar estabilidad al sistema son muy va-
riados e incluyen vegetación, cementaciones, lags de cantos o incluso la humedad; en este caso 
el límite con los sistemas húmedos es difuso. Como la sedimentación puede ser irregular y 
discontinua, estos sistemas se caracterizan por la existencia de sets amalgamados con numero-
sas superfi cies erosivas. En el registro estratigráfi co pueden ser difíciles de distinguir puesto 
que se deberían caracterizar por el hecho de que la estabilización debe ser contemporánea con 
la sedimentación y no deberse a un evento posterior.

SISTEMAS EÓLICOS ANTIGUOS

El reconocimiento de sistemas eólicos antiguos puede llegar a ser bastante problemático y 
posiblemente, dada su relativa abundancia actual, pueden no estar sufi cientemente reconocidos 
en medios antiguos. En la actualidad, la distribución de subambientes eólicos puede llegar a 
ser muy variable espacialmente, dependiendo de factores como la topografía, la dirección de 
los vientos dominantes en relación con esa topografía, la presencia de un nivel freático o no 
y, en su caso, la existencia de una red de drenaje, etc. Incluso dentro de un campo de dunas 
la distribución de los tipos morfológicos de dunas es también relativamente impredecible.

La variabilidad de estos factores hace que no exista ni una secuencia vertical de facies, ni 
un modelo simple de sistemas eólicos (Walker y Middleton, 1979; Collinson, 1986), aunque 
en líneas generales las zonas centrales de los campos de dunas tienden a presentar las dunas 
de mayor tamaño y complejidad, así como el mayor espesor de sedimentos eólicos; en estas 
zonas centrales, las áreas interdunares son escasas y el nivel freático, caso de existir, suele estar 
también a mayor profundidad. Hacia el exterior la cobertera de arena puede ya ser incomple-
ta, las dunas suelen estar ya más separadas unas de otras con un desarrollo mayor de las áreas 
interdunares, que pueden ser secas o húmedas en función de la posición del nivel freático. Aun 
más hacia el exterior del sistema, la cobertera de arena eólica puede ya ser discontinua, con 
dunas más escasas y de menor tamaño, predominado los sedimentos de manto eólico. Esta 
última es una zona de indentación con otros ambientes deposicionales, tanto continentales, 
como marinos; siendo lo más normal en estas áreas marginales que las facies eólicas estén in-
terestratifi cadas o se interdigiten con sedimentos fl uviales y de abanicos aluviales o se puedan 
situar a techo de secuencias regresivas marinas (Walker y Middleton, 1979).

Aunque no totalmente diagnósticas, el reconocimiento e identifi cación de ambientes eó-
licos antiguos debería estar basado en la evaluación de un amplio rango de las propiedades 
del sedimento que indiquen un origen eólico del mismo. Se deben considerar al menos tres 
niveles, desde microescala, donde son importantes los elementos texturales del sedimento y 
las estructuras sedimentarias que presentan, todos ellos controlados por los mecanismos de 
erosión, transporte y sedimentación eólica; a mesoescala, en la que son importantes la cantidad 
y distribución de los tipos básicos de estratifi cación, lo que está controlado por procesos a 
escala local, como la formación de dunas o de áreas interdunares; y, fi nalmente a macroes-
cala  en la que se ponen de manifi esto las relaciones espaciales y genéticas entre diferentes 
subambientes dentro del ambiente eólico, o incluso la relación con otros ambientes sedimen-
tarios.
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Se han usado diversas propiedades del sedimento para sugerir que una arenisca es de origen 
eólico. En primer lugar, la existencia de un alto grado de selección en el tamaño de grano 
(medio a fi no), de una alta redondez y esfericidad de las partículas (Collinson, 1986) y la 
presencia superfi cies pulidas de los granos, la ausencia de arcillas y micas son criterios también 
favorables. Las dunas suelen presentar menor tamaño de grano y una mayor selección en la 
dirección del viento dominante, lo que se pone de manifi esto en algunas unidades antiguas, 
como en la arenisca Cedar Mesa (Langford y Chan, 1993). La existencia de niveles de grano 
más grueso en sedimentos interdunares, incluyendo o no ventifactos, es un hecho que se pone 
de manifi esto en series antiguas, como en el Pérmico de Escocia (Clemmensen y Abrahamsem, 
1983). Los criterios puramente texturales, sin embargo, pueden ser algo ambiguos si las arenas 
eólicas han sido retrabajadas por ríos o corrientes (en las playas), o cuando existe sólo un li-
gero retrabajamiento eólico de sedimentos fl uviales o marinos someros.

Por otro lado, también a pequeña escala, la presencia esporádica de vertebrados terrestres, 
bioturbación por raíces y/o huellas de pisadas de vertebrados, junto con la ausencia de fósiles 
y bioturbación marina, son indicadores claros de un medio no marino. En cuanto a las estruc-
turas sedimentarias, un criterio importante es la presencia de tipos especiales de laminación 
dentro de los cuerpos de estratifi cación cruzada (Hunter, 1977, Clemmensen y Abrahamsen, 
1983). De los varios tipos reconocidos (láminas de grainfall o de sand-fl ow), es la presencia de 
laminación de ripples, especialmente si sus formas son de bajo relieve (índice alto) el mejor 
diagnóstico de sedimentación eólica (Collinson, 1986); además de la presencia de algunos 
tipos de estructuras de deformación y depósitos de lag de grano grueso en las facies interdu-

nares (Bigarella, 1972). Por último, la pre-
sencia de características menores que sue-
len estar asociadas a estas facies como 
impresión de gotas de lluvia, presencia de 
huellas de retracción y de horizontes edá-
fi cos; todos los cuales sugieren un ambien-
te de depósito subaéreo.

A media escala la interpretación de un 
cuerpo arenoso como originado mediante 
la migración de dunas eólicas, se basa en 
la forma general de esos cuerpos y en la 
geometría de las superfi cies internas. En el 
primer caso, los cuerpos de arenas eólicas 
suelen aparecer bien como cuerpos lenti-
culares aislados, descansando sobre un sus-
trato relativamente plano y cubiertos por 
depósitos no eólicos, como en las Yellow 
Sands del Pérmico de Inglaterra (fi gu-
ra  3.10) (Clemmensen y Abrahamsen, 
1983), o bien como cuerpos tabulares 
dentro de los cuales pueden aparecer sedi-
mentos interdunares, como en el caso de 
la arenisca Entrada del Jurásico de Estados 
Unidos (fi gura 3.11), siendo estos últimos 
los más abundantes en el registro estrati-
gráfi co.

En ambos casos, las areniscas eólicas 
presentan una organización interna carac-
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Figura 3.10. Corte interpretado de un draa en las Yellow Sands del Pérmico de Ingla-
terra, mostrando la arquitectura de los sedimentos eólicos. DR, estratifi cación cruzada 
de dunas tipo draa; IDR, depósitos interdraa; DU, Dunas; IDU, depósitos interdunares; 
SS, manto eólico; M, arenas eólicas retrabajadas (modifi cado de Chrintz y Clemmensen, 
1993). La fi gura 3.12 es la reconstrucción tridimensional de los ambientes deposicio-
nales de esta unidad y la fi gura 3.13 es su interpretación paleogeográfi ca.



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

68

terística de sus cuerpos menores y superfi cies sedimentarias (fi guras 3.10 y 3.11). Las areniscas 
eólicas presentan una estratifi cación cruzada a media y gran escala, con sets de varios metros 
de espesor y cosets de de decenas de metros, con inclinación de los foresets próxima al ángu-
lo de reposo de la arena (22 a 35°) (Walker y Middleton, 1979). Sin embargo, la escala, geo-
metría de los sets y ángulo de buzamiento de los foresets, no son de forma aislada elementos 
diagnósticos de procesos eólicos.

Los tamaños y las formas de las dunas suelen ser, como ya hemos mencionado anterior-
mente, muy variados (desde pequeños barjanes a grandes draas) (fi gura 3.12); lo que se tra-
duce en una amplia variedad de morfologías de estratifi cación cruzada en series antiguas. En 
general, se puede considerar que las areniscas eólicas se deben hacer más grandes y más com-
plejas hacia el interior de los erg o los campos de dunas, siendo el espesor y buzamiento de 
los foresets diferentes de otras facies coetáneas, marinas o fl uviales, como se pone de manifi es-
to por ejemplo en la arenisca Entrada del Jurásico de Estados Unidos (Kocurek, 1981). En 
ocasiones se interpreta que ha quedado conservada la morfología completa de grandes ergs 
como en las Yellow Sands del Pérmico de Inglaterra, en las que se reconocen crestas de arena 
de varias decenas de metros de altura y varios kilómetros de anchura, caracterizadas por estra-
tifi cación cruzada, que se interpretan como draas lineales, separados por corredores de menor 
extensión con una cobertera de arena mucho más delgada y que se interpretan como áreas 
interdunares (fi guras 3.10, 3.12 y 3.13) (Clemmensen, 1989).

La presencia de sedimentos interpretados como mantos eólicos e interdunares, caracteri-
zados por estratifi cación paralela y localmente mayor tamaño de grano es común en sedimen-
tos antiguos, como en los ya mencionados sedimentos desérticos del Pérmico de Escocia 
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(Clemmensen y Abrahamsen, 1983) o en la arenis-
ca Entrada (Kocurek, 1981) (fi guras 3.10 y 3.11), 
en la que también se pone de manifi esto que los 
sedimentos interdunares están ausentes de las áreas 
marginales de los ergs, mientras que son muy abun-
dantes en su interior asociados a sedimentos du-
nares.

Ya a mayor escala, hay que tener en cuenta que 
la acumulación y preservación en el registro sedi-
mentario de sedimentos eólicos es un proceso epi-
sódico. Existe normalmente más de un período de 
acumulación que alternan con eventos de no sedi-
mentación. Durante estos últimos períodos se gene-
ran en el medio eólico superfi cies y supersuperfi cies 
erosivas a lo largo del área de sedimentación. Existe 
un rango variable dentro de estas superfi cies, siendo 
las de primer orden superfi cies erosivas muy extensas 
y de muy baja inclinación, próximas a la horizontal, 
que limitan cuerpos con estratifi cación cruzada, que 
a su vez suelen presentar superfi cies erosivas de se-
gundo y de tercer orden, las primeras de las cuales 
tienden a ser planares, pero con mayor inclinación 
que las primeras. Las supersuperfi ces de primer or-
den se suelen interpretar como originadas por caídas 
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mayores del nivel de base o de los niveles acuíferos regionales, lo que origina una defl ación 
general de todo el sistema eólico (erosión)

Estas superfi cies fueron reconocidas en primer lugar en la arenisca Cedar Mesa del Pérmi-
co de Estados Unidos (Loope, 1985) y posteriormente en muchas otras unidades de edades 
diversas (como la arenisca Page del Jurásico también en Estados Unidos, Havholm et al., 1993). 
Ellas pueden ser usadas para defi nir un marco genético desde el punto de vista estratigráfi co 
en el que se pueden situar las unidades eólicas dentro de un marco regional amplio, lo que 
ayuda a su interpretación como sedimentos eólicos.

Finalmente, los sedimentos eólicos suelen estar relacionados lateralmente con otros sedi-
mentos de tipología relativamente variada, siendo los más comunes sedimentos fl uviales, cos-
teros áridos (sebkhas) o marinos. Así, por ejemplo, la arenisca Entrada se sitúa entre areniscas 
de origen fl uvial y depósitos de sebkha y lutitas marinas (fi gura 3.11) (Kocurek, 1981), varia-
ciones similares ocurren en muchas otras unidades eólicas, como la arenisca Cedar Mesa (Lang-
ford y Chan, 1993) o en el Pérmico de Escocia (Clemmensen y Abrahamsen, 1983).
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IV

Los sistemas aluviales
por Alfonso Sopeña* y Yolanda Sánchez-Moya**

INTRODUCCIÓN

Los ríos son esencialmente sistemas de transferencia que recogen y transportan sedimentos 
hasta las grandes cuencas lacustres o marinas. Una gran parte de las precipitaciones que caen 
sobre la superfi cie del Geoide, forma cursos de agua, permanentes, o efímeros, que drenan 
hacia las zonas más bajas y de menor energía potencial. Muchos de estos cursos de agua al-
canzan el nivel 0, que a estos efectos es el nivel del nivel del mar (fi gura 4.1). En algunas 
ocasiones la cantidad de agua no es sufi ciente y los fl ujos se agotan antes de alcanzar extensio-
nes estables de agua. Es el caso de los abanicos terminales (terminal fan) de zonas áridas estu-
diados, por ejemplo, por Friend (1978).

El aporte de sedimentos a casi 
todo el resto de sistemas sedimenta-
rios, está controlado por los ríos y, por 
tanto, el estudio detallado de las redes 
de drenaje y de los sistemas fl uviales 
proporciona gran cantidad de infor-
mación sobre la evolución geológica y 
geomorfológica de una región. Ade-
más, en determinados contextos en los 
que la subsidencia favorece la acumu-
lación de sedimentos, los depósitos 
fl uviales, pueden ser el mayor o inclu-
so el componente dominante del relle-
no de una cuenca (p. ej., llanuras cos-
teras subsidentes, cuencas de antepaís, 
fases iniciales del relleno en cuencas de 
tipo rift, etc.). Volúmenes muy consi-
derables de sedimentos pueden acu-
mularse en poco tiempo.

Se puede afi rmar de forma esque-
mática que los sistemas fl uviales son 
sistemas regidos por la gravedad, en 
los que una masa de agua se desplaza 
pendiente abajo creando un fl ujo uni-

* Instituto de Geología Económica. CSIC-UCM. Facultad de Ciencias Geológicas. José Antonio Nováis, 2. 
Universidad Complutense, 28040 Madrid. E-mail: sopena@geo.ucm.es.

** Departamento de Estratigrafía. Facultad de Ciencias Geológicas. José Antonio Nováis, 2. Universidad 
Complutense, 28040 Madrid. E-mail: yol@geo.ucm.es.
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escarpados, cañones, canales 
aluviales y llanuras estrechas

Figura 4.1. Esquema de una red fl uvial hipotética. Modifi cado de Bridge (2003).
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direccional. La mayor parte de la energía potencial del sistema se transforma en energía ciné-
tica de forma que el fl ujo producido actúa sobre la superfi cie modifi cándola. Si el lecho es 
cohesivo, por efecto de la erosión se forman gargantas y cañones y la sedimentación sólo tiene 
lugar en zonas muy localizadas de fl ujo inefectivo como remansos, desembocaduras de canales 
laterales, sombras de obstáculos rocosos, etc. (Baker y Kochel, 1988; Benito et al., 2003).

Si el lecho no es cohesivo, la superfi cie de la interfase agua-sedimento sufre modifi caciones 
sustanciales para conseguir un equilibrio con las condiciones hidrodinámicas. El resultado es 
un canal o sistema de canales por los que circula la mayor parte del fl ujo durante la mayor 
parte del año y una llanura de inundación que solo recibe aporte de agua y sedimento en los 
momentos de crecida, es decir, cuando se produce un aumento de caudal como consecuencia 
de las lluvias importantes. En la mayoría de los climas, las crecidas tienen carácter estacional. 
Durante estos períodos, el canal no puede evacuar todo el caudal que recibe, se desborda y el 
fl ujo circula por la llanura de inundación de forma no confi nada.

Los sistemas fl uviales operan en el tiempo y 
en el espacio. En síntesis, el resultado del proceso 
es un depósito de canal o de un cinturón de ca-
nales amalgamados, y un depósito de llanura de 
inundación. Por tanto, el elemento o celdilla fun-
damental a considerar siempre en cualquier mo-
delo de sedimentación fl uvial será el expresado de 
forma esquemática en la fi gura 4.2. Este sencillo 
esbozo es, sin embargo, el que se ha utilizado y se 
utiliza como punto de partida para cualquier in-
tento de modelización del apilamiento de secuen-
cias y relleno de cuencas por sedimentos aluviales.

Para el propósito de este libro, en el que inte-
resa de forma esencial el relleno de las cuencas 

sedimentarias y por tanto, las facies y secuencias depositadas por la actividad fl uvial, importa 
recordar el concepto establecido por Schumm et al. (2000), para quien «los ríos aluviales son 
aquellos que fl uyen a través de sedimentos que han sido erosionados y depositados por ríos». 
Es decir, no hay una afectación signifi cativa por constricción rocosa o por antiguas terra zas. 
Por tanto, su morfología es consecuencia del balance entre el poder erosivo de la corriente, la 
resistencia del lecho aluvial y los materiales de las orillas. De esta forma, los cambios en la 
forma de un canal ocurren porque varía el caudal, la carga, el tipo de sedimentos transporta-
do o la pendiente del cauce. Precisamente, este es el caso en el que se producen la mayoría de 
las secuencias que los sedimentólogos y estratígrafos estudian en el relleno de las cuencas que 
contienen sedimentos depositados por ríos.

CLASIFICACIONES DE LOS SISTEMAS ALUVIALES

En las clasifi caciones de los sistemas aluviales, se han diferenciado tradicionalmente dos 
tendencias según la escuela y el tipo de trabajo de los autores que las han realizado. La prime-
ra ha sido manejada, sobre todo, por geomorfólogos e ingenieros hidráulicos y se basa princi-
palmente en la geometría del canal. Utiliza la medida de algún de parámetro físico para de-
terminar la cualidad del canal (sinuosidad, índice de entrelazamiento o braiding en inglés, etc.).

La segunda tendencia tiene en cuenta la geometría de los depósitos aluviales y, por tanto, 
atiende a las formas de los cuerpos sedimentarios que generan estos sistemas, a su tamaño de 
grano y a su disposición espacial. Es decir, a lo que se ha llamado por algunos autores arqui-
tectura fl uvial.

Llanura de inundación
Flujo no confinado

Canal o cinturón de canales
Flujo confinado

Cuenca aluvial

Figura 4.2. Simplifi cación de los elementos esenciales que operan en una 
cuenca aluvial. El relleno de la cuenca se produce por el apilamiento de las 
facies de canal o del cinturón de canales y de los sedimentos aportados por 
los sucesivos derrames sobre la llanura de inundación en los momentos de 
crecida del río.



Los sistemas aluviales

75

En las primeras clasifi caciones que emplean la geometría de los canales, por ejemplo las de 
Leopold y Wolman (1957), se reconocen tres tipos de canales: rectos, entrelazados o trenzados 
(braided) y meandriformes. Esta separación ha sido ampliamente utilizada, aunque en la ac-
tualidad se admite que existen otros tipos intermedios, o incluso diferentes y algunos autores 
descartan establecer clasifi caciones de este tipo. Bridge y Demicco (2008), reconociendo las 
difi cultades que presenta otra forma de clasifi car los ríos, establecen que el modelo de canal 
debería ser sólo defi nido por medio de dos parámetros cuantifi cables: el grado de división del 
canal alrededor de las barras o de las islas y la sinuosidad de los segmentos del canal conside-
rado para establecer la clasifi cación.

Según Miall (1977) y Rust (1978), los cuatro tipos básicos de canales fl uviales son: rectos, 
entrelazados, meandriformes y anastomosados (fi gura 4.3). Los dos criterios utilizados en esta 
clasifi cación son también la sinuosidad y el índice de entrelazamiento (braiding).

BAJA SINUOSIDAD

S < 1,5

ALTA SINUOSIDAD

S > 1,5

VARIOS CANALES

BP > 1

CANAL ÚNICO

BP < 1
RECTO

ANASTOMOSADO

MEANDRIFORME

ENTRELAZADO (BRAIDED)

Barras cuya superficie se 
cubre durante las avenidas

Figura 4.3. Principales tipos de ríos según el número de canales, el índice de entrelazamiento o braiding y el 
grado de sinuosidad. Modifi cado de Miall (1977).

Aunque estos índices se tratan con mayor detalle en los capítulos siguientes se defi nen aquí 
a modo de introducción. La sinuosidad (S) es el cociente entre la longitud del canal y la dis-
tancia entre dos puntos homólogos, medida en línea recta a lo largo del valle fl uvial (fi gu-
ra 4.4a). Algunos autores como Friend y Sinha (1993), emplean la longitud de la línea media 
del canal para defi nir la sinuosidad. Existen además otras alternativas que se explican en el 
capítulo correspondiente.

El índice de entrelazamiento (BP en la fi gura 4.4b), se establece en función del número 
de canales activos o barras e islas presentes a lo largo de un transecto dado, en el cinturón de 
canales de un río. Su cálculo es complejo y varía según el criterio de los diferentes investiga-
dores. El detalle se deja también para el capítulo siguiente, donde se trata con mayor amplitud 
y se explican los tipos más empleados en la actualidad. En la fi gura 4.4b puede verse de forma 
gráfi ca un ejemplo de la relación entre la sinuosidad total, el índice de entrelazamiento y la 
sinuosidad media de los canales.

También se ha demostrado que existe una relación entre la carga que transporta el canal 
y su geometría (Wilson, 1973). En general, los ríos que llevan de forma preferente carga en 
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suspensión son más estrechos, profundos y sinuosos. Por el contrario, los que arrastran mate-
riales gruesos son anchos y someros (fi gura 4.5).

w

h

w = anchura de los canales

h = altura de los canales

Tamaño de grano transportado

A B

D

E

C

Figura 4.5. Variación en las secciones de los perfi les de los canales según el tipo de carga transportada. El ta-
maño de grano aumenta gradualmente desde A hasta E. Modifi cado de Wilson (1973).

Schumm (1981, 1985), en función de la proporción de carga de fondo, de la relación 
anchura/profundidad, de la pendiente y de la movilidad del sistema, estableció una clasifi cación 
distinguiendo tres tipos básicos (fi gura 4.6): carga en suspensión, carga mixta y carga de fon-
do. Los más estables son los canales que transportan carga en suspensión y los menos estables 
los que transportan carga de fondo. Además, como ya había señalado Wilson (1973), los ca-
nales son más estrechos y profundos cuando llevan carga en suspensión o mixta, mientras que 
los más amplios y someros son los sistemas que transportan carga de fondo.

D: Distancia entre dos puntos
homólogos medida a lo largo
del canal

L: Longitud medida a lo largo del valle

Sn = L/D  Índice de sinuosidad
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Figura 4.4. a) Determinación de la sinuosidad de un río para un tramo dado; b) Ejemplo de parámetro de entre-
lazamiento (braiding) según Rust (1978).
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Por último, un tipo de sistema que aparece también en algunas clasifi caciones es el llama-
do anabranching en la bibliografía escrita en inglés. Se prefi ere no traducirlo de momento, 
puesto que no existe un término preciso en español y crearía más confusión. Fue introducido 
para los canales que engloban islas con una anchura superior a tres veces la anchura del canal 
en aguas medias. Sin embargo, Nanson y Knighton (1996), consideran que este tipo de siste-
mas son una categoría superior que engloba a los ríos anastomosados y que debe defi nirse 
como un sistema de canales múltiples caracterizado por islas vegetadas o por otro tipo de islas 
estables que dividen el fl ujo en los momentos de máximo caudal o próximo a él. Es decir, se 
caracterizan por la estabilidad de las orillas y por el grado de exposición de las islas durante 
los estadios de canal lleno (bankfull).

En resumen, de este tipo de clasifi caciones se desprenden dos conclusiones de interés. La 
primera es que, en términos generales, los canales que transportan sobre todo carga en sus-
pensión son más estrechos, profundos y de mayor sinuosidad. Por ejemplo, en la fi gura 4.7 se 
ha representado el cociente entre la profundidad con el canal lleno (bankfull) y la anchura de 
104 ríos actuales (Leader, 1973). Se observa con claridad que para una profundidad determi-
nada, los canales más estrechos son también más sinuosos y los más anchos son, en general, 
más someros. La explicación es sencilla. El grado de cohesión de las orillas depende de la ve-
getación, pero sobre todo, del tipo de material del que estén formadas. Las granulometrías más 
fi nas dan mayor estabilidad a los laterales de un cauce.

La segunda conclusión es que existe un continuum entre los distintos tipos de ríos y, por 
tanto, en ninguna clasifi cación deberían establecerse límites rigurosos para separarlos. No todos 
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Figura 4.6. Clasifi cación de Schumm (1981 y 1985).
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ellos se presentan con igual frecuencia en 
la naturaleza y antes de atribuir un río a 
un hábito determinado, debe tenerse en 
cuenta el momento del ciclo hidrológico 
en el que se encuentra. Puede clasifi carse 
de forma errónea si no se tienen observa-
ciones durante un lapso de tiempo sufi -
ciente.

Al segundo tipo de clasifi caciones, que 
tienen en cuenta la geometría de los de-
pósitos aluviales, pertenece la de Friend et 
al. (1979) y Friend (1983). En este último 
trabajo, partiendo de la relación que exis-
te entre la carga y la forma del canal, es-
tablece una clasifi cación de las facies fl u-
viales, teniendo en cuenta el tamaño del 
grano y el medio de transporte. El reco-
nocimiento de canales en los afl oramien-
tos de series antiguas depositadas por ríos, 
es de gran importancia. Un canal se defi ne 
como una depresión alargada con márge-

nes concretos, entre los que la corriente del río está restringida durante la mayor parte del año. 
Los depósitos de canal, deben ser macroformas de escala, desde métrica, a kilométrica. Según 
los siguientes tipos de canales y su comportamiento, se tienen los modelos de arquitectura 
fl uvial de la fi gura 4.8:

1. Corriente no canalizada (sheet fl ood).
2. Canal fi jo. El canal varía dentro de un margen discreto.
3. Canal o canales móviles. Los canales ocupan posiciones muy diferentes a lo largo del 

tiempo.

Esta clasifi cación es puramente descriptiva y gran parte de los criterios que se emplean en 
ella pueden ser estimados con facilidad cuando se trabaja en el campo en series antiguas. En 
este caso, es importante destacar, que las causas por las que no es posible identifi car los cana-
les en los afl oramientos, pueden ser variadas. Por ejemplo, las corrientes que dieron lugar al 
depósito no fueron de tipo canalizado, hubo reelaboración y amalgama de unos canales sobre 
otros, los perímetros de los canales son de muy bajo ángulo, los sedimentos son demasiado 
uniformes, hay mala exposición de los cuerpos sedimentarios, la escala de los canales es mucho 
mayor que la longitud de los afl oramientos, etc.

Un tipo de clasifi caciones intermedias en las que se consideran la forma de los canales y la 
geometría de los cuerpos sedimentarios, es la de Galloway (1981). Para este autor, existen nu-
merosos ejemplos de sistemas fl uviales fósiles que guardan poca semejanza con los análogos 
modernos descritos en la literatura. Su clasifi cación está basada en la de Schumm (1963) y 
relaciona la geometría, la composición y la organización interna de los sedimentos, con los 
diferentes tipos de sistemas en función de la carga transportada. Galloway (1981), considera 
la totalidad de los sedimentos del cinturón de canales para la defi nición del tipo de canal y 
propone una clasifi cación para la interpretación y descripción de los sistemas fósiles (fi gura 4.9).

Siguiendo esta línea y a pesar de la difi cultad que supone incluir un número de variables 
grande, Orton y Reading (1993) proponen una clasifi cación (fi gura 4.10), basada en los tra-

100 101 102

102

101

100

103 104

Anchura (m)

P
ro

fu
n

d
id

a
d

 (
m

)

Sinuosidad del canal > 1,7

Sinousidad del canal < 1,7

Figura 4.7. Relación profundidad/anchura a canal lleno para 104 ríos actuales. Modi-
fi cado de Leeder (1973).



Los sistemas aluviales

79

Principalmente grano grueso.
Depósitos de transporte como

carga de fondo

Grano grueso y fino.
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Figura 4.8. Diferentes tipos de arquitectura fl uvial según Friend (1983).

Figura 4.9. Clasifi cación de Galloway (1981) para diferentes estilos fl uviales.
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bajos de Schumm (1981), Ferguson (1987) y Miall (1981, 1985). La diferencia con otras 
clasifi caciones es notable y sobre todo, por el primer tipo propuesto: canales con elevada de 
carga de fondo. Son canales caracterizados por fl ujos efímeros con descargas muy variables, en 
abanicos aluviales dominados por procesos de arroyada. La clasifi cación de Orton y Reading 
(1993) es, por tanto, la única donde se incluyen de forma explícita los abanicos aluviales. 
Debido a su morfología y a sus características particulares, los abanicos aluviales siempre se 
tratan de forma separada. Aunque están bien defi nidos (Bates y Jackson 1987; Miall 1990, 
1992), su relación con los sistemas entrelazados (braided) es estrecha y se han confundido con 
bastante frecuencia con otros sistemas (Blair y MacPherson 1994). La característica propia de 
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los abanicos es, además de su forma, la presencia de depósitos de transporte en masa, (debris 
y mud fl ow). La diferenciación de otros depósitos aluviales ha sido objeto de numerosas polé-
micas con tratamientos muy distintos (Stanistreet y McCarthy, 1993; Blair y McPherson, 
1994).

Otra aproximación diferente a la clasifi cación de los sistemas fl uviales es la de Miall (1985), 
quien popularizó el término de arquitectura fl uvial y de una serie de elementos básicos, cuya 
combinación en diferentes proporciones serviría para describir cualquier depósito de este tipo. 
El término arquitectura se usa para detallar la geometría en tres dimensiones del relleno de 
una cuenca y en el caso de las cuencas con depósitos aluviales, sobre todo, para defi nir la geo-
metría de los cuerpos de conglomerados y arenas, y de sus relaciones espaciales con los sedi-
mentos más fi nos de llanura de inundación.

Según Miall (1985, 1996) la arquitectura fl uvial de una cuenca se construye siempre con 
una serie de elementos básicos que se combinan entre sí dando distintos tipos de modelos, 
según la variación de los controles alocíclicos y autocíclicos a que esté sometido el sistema. 
Estos elementos, se defi nen por el tamaño de grano, por su composición y secuencia interna 
y, sobre todo, por la geometría externa que presentan. El detalle de cada uno de ellos puede 
variar, pero la arquitectura de todos los depósitos fl uviales está compuesta por proporciones 
variables de todos o algunos de estos elementos.

Miall (1985) describió ocho ele-
mentos básicos (fi gura 4.11): canal, 
acreción lateral, sedimentos de 
 corrientes densas, barras y formas de 
gravas, macroformas que desarrollan 
caras de avalancha importantes, for-
mas arenosas, arenas con laminación 
paralela, y depósitos de granulome-
tría fi na de desbordamiento. En tra-
bajos posteriores (Miall, 1988, 1996), 
revisó estos mismos elementos inclu-
yendo uno nuevo, las depresiones 
erosivas (scour hollow). La jerarquiza-
ción de estos elementos básicos (fi -
gura 4.12) y el reconocimiento de 
sus relaciones, son esenciales para la 
correcta interpretación de las series 
aluviales. Su combinación, da lugar 
a diferentes tipos de sistemas aluvia-
les. Algunos se describirán en el ca-
pítulo siguiente.

Los elementos arquitecturales y 
la metodología propuesta por Miall 
(1985 y 1996), han sido objeto de 
fuerte controversia. Bridge (1993, 
2003) criticó estos métodos pro-
puestos para la normalización de la 
descripción, clasifi cación e interpre-
tación de los depósitos aluviales. En 
opinión de este autor, cualquier cla-
sifi cación debe basarse en paráme-

CH  Canal

LA  Acreción lateral

GB  Barras y otras formas de gravas SG  Sedimentos de corrientes densas

SG  Formas arenosas

LS  Arenas con laminación paralela
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Figura 4.11. Elementos básicos o arquitecturales de Miall (1985). Facies: Fl, Arenas y lutitas 
con laminación y pequeños ripples; Gm, Gravas masivas; Gms, Gravas soportadas por la ma-
triz; Gp, Gravas con estratifi cación cruzada planar; Sh, Arenas con laminación horizontal; Sl, 
Arenas con laminación cruzada de bajo ángulo (< 15º); Sm, Arenas masivas o con granose-
lección positiva; Sp, Arenas con estratifi cación cruzada planar; Sr, Arenas con estratifi cación 
cruzada debida a ripples; St, Arenas con estratifi cación cruzada de surco.
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tros fácilmente mensurables que permitan 
defi nir clases mutuamente excluyentes. 
Además los términos utilizados para refe-
rirse a estas clases deben ser explícitos. 
Considera que las clasifi caciones de Rust 
(1978) y Miall (1992, 1996) no cumplen 
estos requisitos. Según Bridge (1993) la 
metodología de trabajo en series fl uviales 
basada en las facies y elementos arquitec-
turales propuesta por Miall es incorrecta. 
Los principales defectos son la prolifera-
ción de términos y sus siglas, su carácter 
mecanicista y la poca precisión ya que se 
mezclan términos descriptivos e interpre-
tativos. Considera un grave defecto que 
los elementos arquitecturales estén repre-
sentados gráfi camente por una sola sec-
ción y en dos dimensiones Si bien algunas 
de las críticas tienen justifi cación, también 

es cierto que la metodología de los elementos arquitecturales no es mecanicista, aunque su 
aplicación pueda serlo. Ha tenido la virtud de sistematizar las observaciones y de separar las 
descripciones de las interpretaciones. El mismo Miall (1996) además, señala la necesidad 
de defi nir de forma objetiva las litofacies, los elementos y las jerarquías de las superfi cies, y de 
establecer, en su caso, nuevos elementos que refl ejen las características del sistema a estudiar.

Las aparentes diferencias entre estas escuelas, no son tan grandes en realidad. Bridge y otros 
investigadores estudian sobre todo medios sedimentarios recientes y dedican un gran esfuerzo 
al avance del conocimiento de las condiciones hidráulicas en las que se generan y evolucionan 
las diferentes formas y facies fl uviales. Miall y otros investigadores que siguen líneas más o 
menos próximas, estudian, sobre todo, series antiguas donde existen difi cultades para encontrar 
relaciones sencillas entre los elementos morfológicos observables en los sistemas aluviales ac-
tuales y la geometría de los elementos arquitecturales de los sistemas aluviales fósiles. Los 
problemas a resolver y los métodos de trabajo son distintos, adaptados al tipo estudio y com-
plementarios pero ambos muy útiles para el avance del conocimiento de la geología de los 
sedimentos depositados por ríos.
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V

Abanicos aluviales: procesos de transporte 
y acumulación de materiales detríticos

por Ferran Colombo*

INTRODUCCIÓN

Los abanicos aluviales constituyen unos cuerpos muy característicos con morfología co-
noidal en planta y corresponden a una acumulación sedimentaria de materiales detríticos. Se 
hallan localizados generalmente en una zona donde se produce una ruptura signifi cativa de 
pendiente y acostumbran a estar constituidos por materiales clásticos de granulometría gruesa, 
que muestran paleocorrientes dispersivas radiales. Los parámetros geomórfi cos principales se 
describen en el apartado de los modelos y secuencias deposicionales de los abanicos aluviales 
de este libro. Aquí sólo se hace referencia a los tipos de fl ujos y procesos responsables del 
transporte y acumulación de los sedimentos en los abanicos aluviales.

Los ejemplos de abanicos funcionales en la actualidad muestran que generalmente se han 
constituido al pie de un relieve montañoso que actúa como área fuente del material clástico 
de granulometria gruesa y muy gruesa (Blissenbach, 1954). Cuando el fl ujo que circula por 
un canal principal que se halla encajado en el relieve montañoso incide en la zona de ruptu-
ra de pendiente, surge del macizo y pierde bruscamente su confi namiento, los materiales 
detríticos se acumulan bruscamente, produciéndose una dispersión radial del fl ujo princi-
pal.  La pérdida del confi namiento implica un decrecimiento muy rápido de la velocidad, 
de la competencia y de la capacidad portante del fl ujo, de manera que éste tiende a deposi-
tar  los materiales clásticos acarreados. La deposición rápida implica un mal desarrollo de 
fábricas y texturas sedimentarias específi cas, de manera que los sedimentos clásticos general-
mente muy angulosos, están muy mal seleccionados y muestran una dispersión radial inci-
piente a partir del lugar donde se efectúa la pérdida del encajamiento del canal principal del 
abanico.

La mayoría de los materiales terrígenos gruesos han sido transportados mediante fl ujos de 
diverso tipo y depositados a partir de la zona de la pérdida del encajamiento del canal princi-
pal del abanico. Además, los abanicos desarrollados en zonas en las que la ruptura de pendien-
te es muy brusca y acusada, como los situados al pie de un cantil (cliff ), muestran facies clás-
ticas muy desordenadas que sugieren algún estadio inicial de acumulación mediante el 
concurso de episodios de caída aérea (fall) que llegan a constituir canchales (scree, tartera) 
adosados al cantil.

Los responsables de la constitución de los abanicos aluviales, son diversos tipos de fl ujos 
que acarrean sedimentos y algunos episodios de caídas (fall) que aportan materiales clásticos 
mediante el desplome inicial de un cantil recién constituido.

* Departamento de Estratigrafía, Paleontología y Geociencias Marinas. Facultad de Geología. Universidad de 
Barcelona. E-mail: colombo@ub.edu.
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Procesos y depósitos sedimentarios

Se hace necesario discriminar los principales 
procesos sedimentarios responsables de la edifi -
cación de los cuerpos deposicionales correspon-
dientes a los abanicos aluviales. Hay que tener en 
cuenta que al haber sido estudiados en primer 
término los abanicos de pequeño tamaño, situa-
dos actualmente en zonas climáticas áridas y se-
miáridas, se tomó como modelo al conjunto de 
procesos y depósitos que se generaron en esas 
condiciones. Así, se propuso el modelo de los 
abanicos aluviales de medio árido caracterizados 
por su pequeño tamaño, morfología radial casi 
perfecta y por estar constituidos predominante-
mente por la acumulación de diversos episodios 
de coladas de fango y de detritos (fi guras 5.1 y 
5.2). Estos corresponden a fl ujos masivos con 
comportamiento no newtoniano. También hay 
que considerar la presencia algunas intercalacio-
nes (Bull, 1972) de materiales depositados me-
diante fl ujos acuosos (water-laid deposits) que en 
determinados casos muestran extensiones consi-
derables.

Por otro lado, existen otros abanicos aluviales 
que han sido generados predominantemente me-
diante el concurso de corrientes acuosas, tractivas, 
que son capaces de transportar gran cantidad de 
sedimentos, con la particularidad de que éstos 
han sido acarreados por fl ujos acuosos con com-
portamiento newtoniano (Pye, 1994). Por com-
paración con los ejemplos (modelos) actuales, es-
tos abanicos han sido clasifi cados como abanicos 

DEPÓSITOS DE CORRIENTE

DEPÓSITOS DE COLADA DE LODO

0                  50 cm

Figura 5.1. Depósitos masivos (colada de lodo, debris fl ow) y depósitos tracti-
vos (de corriente, water-laid) en un abanico de baja efi cacia de transporte. 
Modifi cado de Blissenbach, 1954.

Figura 5.2. Relaciones geomé-
tricas entre diversos tipos de 
 depósitos en un abanico aluvial. 
1) materiales tractivos (water-
laid). 2) depósitos masivos (de-
bris fl ow). 3) areniscas eólicas. 
4)  niveles edáfi cos desarrollados 
sobre los materiales eólicos. Mo-
difi cado de Wasson, 1977.
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correspondientes a un medio climático húmedo con aportes acuosos más importantes que en 
el modelo precedente y que además sean continuados en el tiempo, es decir perennes o semi-
perennes. Esto proporciona unos materiales sedimentarios en los que sus facies específi cas in-
dican un transporte eminentemente acuoso que predomina sobre el transporte en masa.

Estos dos tipos de abanicos, considerados durante bastante tiempo como los dos modelos 
extremos de una variedad más amplia, no son considerados como una panacea en la actualidad, 
ya que es bastante difícil distinguir, sólo por algunos tipos de facies, cuando se trata de depó-
sitos originados por abanicos aluviales o por otros tipos de sistemas distributivos parecidos, 
como los ríos trenzados (braided) que transportan grandes cantidades de gravas. Se han estu-
diado las analogías y diferencias entre los abanicos aluviales y los grandes ríos que transportan 
gravas, y se han propuesto un conjunto de características tanto de facies como de asociaciones 
de facies y geometrías de los litosomas, que pueden ayudar a diferenciar entre abanicos alu-
viales y ríos en el registro fósil.

Durante mucho tiempo el ejemplo del río Kosi ha sido citado como uno de los mayores 
abanicos aluviales activos (Gole y Chitale, 1966), mientras que actualmente y desde un pun-
to de vista eminentemente geomorfológico, se supone que corresponde a un gran sistema 
distributivo de llanura aluvial (Rust, 1979; Singh et al., 1993) o un río de grandes dimensio-
nes y con gran cantidad de carga tractiva (Blair y McPherson, 1994a). Esto corrobora la idea 
de que se hace bastante difícil diferenciar, sobre todo en materiales antiguos, los grandes aba-
nicos aluviales depositados mediante el concurso de corrientes acuosas tractivas predominantes, 
de los sistemas distributivos aluviales de mayor escala. Es lo sucede también, con el ejemplo 
fósil del Van Horn Sandstone en Texas (McGowen y Groat, 1971), con el del sistema Luna 
(Hirst, 1983), con el de los abanicos paleógenos de la zona sudpirenaica catalana (Sáez et al., 
2007) y con otros ejemplos actuales como el del Okavango (Stanistreet y McCarthy, 1993), 
el del Ganges (Shukla et al., 2001) o el del Pilcomayo (Iriondo, Colombo y Kröhling, 2000).

Las facies y procesos de transporte característicos de los sistemas fl uviales no se tratan es-
pecífi camente en este trabajo, y aquí sólo se hará referencia a las corrientes hídricas en contex-
to aluvial que contribuyen al transporte y acumulación de sedimentos en ese contexto. En 
cambio se realiza, con un cierto detalle, el análisis de las características de los fl ujos gravitativos 
de sedimentos. Estos, que corresponden a fl ujos masivos (mass fl ows) y fl ujos de detritos (debris 
fl ows), constituyen unos de los procesos y facies más característicos de algunos tipos de abani-
cos aluviales.

Corrientes acuosas

En determinados entornos, la mayoría de los materiales de los abanicos aluviales muestran, 
por lo general, signos evidentes de haber sido transportados mediante el concurso de corrien-
tes hídricas. En los materiales conglomeráticos, la forma bastante redondeada de los clastos, 
la gradación granulométrica aproximadamente positiva, la presencia en el interior de los ban-
cos de estratifi cación cruzada de gran escala y bajo ángulo, así como las bases erosivas de la 
mayoría de estos depósitos, sugieren un transporte mediante corrientes acuosas tractivas. Tam-
bién existen abanicos aluviales constituidos casi predominantemente por materiales arenosos 
que muestran diversos tipos de estructuras sedimentarias primarias tractivas (Alexander et al., 
2001). En la literatura geológica se denomina al conjunto, como water-laid deposits.

La presencia de grandes bancos conglomeráticos, generalmente masivos, de gran extensión 
lateral y con algunas estructuras internas producidas por corrientes tractivas parece implicar 
una corriente acuosa altamente energética. En algunos casos, además, se supone que la sedi-
mentación fue rápida y en un contexto de poca duración de la corriente tractiva tal como se 
puede deducir de la mala selección del material terrígeno más grueso junto al defi ciente re-
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dondeamiento de los clastos. Además la gran extensión lateral sugiere que estas corrientes 
tractivas sean muy energéticas y no confi nadas, de manera que circulen en forma de arroyada 
(crecida, creciente) en manto (sheet fl ood) por unas pendientes con un gradiente elevado y una 
superfi cie topográfi ca relativamente suave. Las características principales corresponden, a ma-
teriales transportados mediante corrientes tractivas, con geometría tabular del depósito y con-
tactos basales erosivos. Con la particularidad de que disminuyen de potencia desde las zonas 
más altas hacia las zonas más bajas del abanico.

También se encuentran depósitos muy densos, con gran cantidad de carga sólida que han 
sido transportados mediante el concurso de corrientes acuosas tractivas y muy energéticas que 
también han posibilitado la excavación de algunos cauces preexistentes. En este caso los ma-
teriales terrígenos más gruesos alcanzan sectores más lejanos del abanico ya que las condiciones 
de turbulencia del fl ujo, favorecidas por su confi namiento, se mantienen activas durante un 
lapso de tiempo mayor. Corresponden a un tipo especial de depósitos, que corresponden a 
depósitos de arroyadas confi nadas (stream fl ood deposits) y se diferencian de los anteriores por 
su geometría general que en este caso no es tabular sino con una sección más o menos lenti-
cular (canaliforme). En este caso, además, se produce una profundización del cauce en función 
de la gran descarga acuosa que debe evacuar y sobre todo del gradiente (pendiente longitudi-
nal) que imposibilita una migración lateral continuada.

Cuando se produce el relleno de uno de estos cauces por parte del sedimento transporta-
do, se puede originar el abandonamiento del mismo por rotura de los diques y avulsión. En 
la mayoría de los casos estos depósitos tienen tendencia a ser monoepisódicos o pueden co-
rresponder a unos pocos episodios sedimentarios. Prácticamente cada uno de estos episodios 
correspondería a una descarga única, muy importante y efímera, como algunas avenidas de 
gran intensidad y corta duración (fl ash fl ood) generadas por violentas tormentas.

CARACTERÍSTICAS PRINCIPALES

La movilización y el transporte de los sedimentos granulares mediante concurso de corrien-
tes hidráulicas, se realiza en función de las pendientes topográfi cas longitudinales de los cana-
les (gradiente), de la profundidad y de la velocidad del fl ujo. La sedimentación se produce 
cuando las condiciones del fl ujo disminuyen de tal manera que se detiene el transporte de los 
sedimentos y estos empiezan a acumularse en función de su granulometría y de su den sidad.

Como que los abanicos aluviales acostumbran a mostrar pendientes longitudinales relati-
vamente elevadas, esa inclinación puede condicionar en gran manera el tipo de comportamien-
to de los fl ujos que transportan detritos.

Corrientes confi nadas

Cuando los fl ujos son principalmente de tipo hídrico y circulan por un cauce determina-
do, sus características específi cas se mantienen mientras dura el confi namiento. Éstas corres-
ponden a la velocidad de la corriente, al régimen de fl ujo y a los efectos de fricción (esfuerzo 
de cizalla, shear stress). Todo eso depende de la interacción de un conjunto de variables entre 
las que destacan:

1. El gradiente.
2. La profundidad del fl ujo.
3. La resistencia al fl ujo causada principalmente, por la rugosidad de los materiales del 

lecho.
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En la ecuación de Manning:

 U = (R2/3 × S1/2)/n (5.1)

donde U es la velocidad media en m/seg, R el radio hidráulico en metros, S el gradiente en 
metros/metro y n el coefi ciente de rugosidad de Manning (Chow, 1959), se puede apreciar 
que la velocidad es función directa del gradiente y del radio hidráulico, y función inversa res-
pecto al coefi ciente de rugosidad. La rugosidad (rugosidad superfi cial) también depende de la 
granulometría y de la morfología de los materiales granulares que forman el perímetro húme-
do del canal (cauce), produciendo un efecto de frenado (retardo) que afecta al fl ujo. La vege-
tación, importante en contextos subaéreos, también puede incrementar la rugosidad del canal. 
Por otro lado, la irregularidad del canal, la variabilidad de su alineación, su forma y tamaño, 
las irregularidades del fondo, así como las obstrucciones y las variaciones en la descarga acuo-
sa pueden tener gran importancia en los valores de rugosidad calculados para una corriente 
determinada.

En las corrientes acuosas, los efectos de la gravedad sobre el régimen de fl ujo quedan re-
fl ejados por la relación entre las fuerzas inerciales respecto a las fuerzas gravitativas. Esta rela-
ción (French, 1986) corresponde al denominado número de Froude (Fr) que se expresa así:

 Fr = U/(g × H)1/2 (5.2)

donde U es la velocidad media en m/seg, g es la constante de la aceleración de la gravedad con 
valor de 9,8 m/seg2 y H es la profundidad media del fl ujo en metros.

Si en la ecuación 5.1, H es substituida por R, resulta que la ecuación se convierte en:

 U = (H 2/3 × S1/2)/n (5.3)

De manera que para un coefi ciente de fricción dado y una profundidad del fl ujo conocida, 
la velocidad es proporcional a la raíz cuadrada del gradiente. Así, resulta que la velocidad del 
fl ujo, en un abanico con un gradiente de 2° es dos veces mayor que el fl ujo en un río con la 
mayor pendiente (0,4°) posible (Blair y McPherson, 1994). Esta diferencia se multiplica por 
un factor 3 cuando el gradiente del abanico alcanza los 4°, y es del orden de 4 cuando el valor 
del gradiente alcanza los 6°. Efectuando las substituciones entre las ecuaciones anteriores, re-
sulta:

 Fr = (H1/6 × S1/2)/(n × g)1/2 (5.4)

Cuando el valor del número de Froude se iguala a la unidad (valor crítico), el gradiente 
crítico (Sc) para un valor dado del coefi ciente de Manning y una profundidad conocida del 
fl ujo, se expresa así:

 Sc = (n2 × g)/H1/3 (5.5)

Ahora bien, como que para los diferentes fl ujos en los abanicos debe ser válida la ecuación 
de Manning, n es una variable adimensional y se supone que el fl ujo debe ser de tipo unifor-
me y constante, la expresión 5.5 debe ser sólo una aproximación relativamente válida.

Se puede confeccionar un diagrama (Blair y McPherson, 1994) que relacione profundidad 
del fl ujo y gradiente, para unos coefi cientes de Manning concretos y correspondientes a sedi-
mentos que varían desde tipo arena con clastos hasta gravas de bloques. Los coefi cientes de 
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Manning utilizados en ese diagrama abarcan desde 0,024 hasta 0,040 y que corresponden a 
las posibilidades tanto teóricas como prácticas que pueden tener los fl ujos que inciden sobre 
los sedimentos clásticos ya mencionados. Los coefi cientes altos, correspondientes a las corrien-
tes que transportan grandes bloques (Jarrett y Costa, 1986), no han sido incluidos pero su 
tendencia probablemente sea la misma.

La curva del gradiente crítico para cada valor del coefi ciente de rugosidad de Manning 
(fi gura 5.3) divide las condiciones de profundidad/gradiente en dos campos bien diferenciados: 
uno en el que los fl ujos son turbulentos y supercríticos y las estructuras sedimentarias resul-
tantes corresponden a alto régimen de fl ujo (upper fl ow regime), y otro, donde los fl ujos tur-
bulentos son subcríticos y las estructuras sedimentarias son indicativas de bajo régimen de 
fl ujo (lower fl ow regime).
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Figura 5.3. Relación entre la profundidad del fl ujo acuoso y el gradiente crítico (Sc) para unos valores dados del 
coefi ciente de rugosidad de Manning y calculados según la expresión 5.5 (ver el texto). Estos valores oscilan 
entre 0,024 y 0,040. Las condiciones de régimen de fl ujo rápido (supercrítico) se mantienen para valores relati-
vamente altos de Sc. Las condiciones de régimen de fl ujo tranquilo (subcrítico) están asociadas a valores bajos 
de Sc, mientras que se mantienen para valores altos de la profundidad. En tramado quedan resaltados los ámbi-
tos típicos de los abanicos aluviales y de los ríos, separados por una zona de discontinuidad (gap) en el gradien-
te deposicional natural. Modifi cado de Blair y McPherson, 1994.

Existe una discontinuidad (ruptura) en las curvas que corresponde a una zona compren-
dida entre los valores de 1,5° y 0,04° del gradiente. Los abanicos aluviales acostumbran a tener 
un régimen de fl ujo coincidente con las condiciones de régimen de fl ujo alto (upper fl ow re-
gime) mientras que los ríos corresponden a condiciones de régimen de fl ujo bajo (lower fl ow 
regime). La apretada infl exión de las curvas del gradiente crítico, corresponde a una zona don-
de se produce una discontinuidad (gap) natural en los taludes deposicionales. Eso coincide con 
la zona donde se produce un cambio brusco en las condiciones del fl ujo y se pasa rápidamen-
te de condiciones de alto a bajo régimen de fl ujo. La discontinuidad en las curvas se ha utili-
zado (Blair y McPherson, 1994) para argumentar que no existe una gradación transicional 
entre los abanicos y los sistemas fl uviales a los que vierten. Esto podría ser cierto en algunos 
estadios de desarrollo de abanicos aluviales semejantes a los que actualmente se sitúan en un 
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contexto tectónico distensivo, como los ejemplos citados en el Valle de la Muerte (Estados 
Unidos). Ahora bien, en el margen occidental de las Cadenas Costeras Catalanas (Cabrera, 
Colombo y Robles, 1985; Colombo y Vergés, 1992) se sitúan grandes abanicos aluviales en 
un contexto episódicamente compresivo y en los que la acumulación de sedimentos no se 
efectúa generalmente en condiciones de alto régimen de fl ujo. Por tanto, la existencia de una 
discontinuidad (gap) en las curvas del gradiente crítico se hace cuando menos dudosa en al-
gunos casos concretos. Se hace un tanto difícil llegar a diferenciar claramente donde terminan 
los grandes abanicos y donde empiezan los sistemas distributivos fl uviales a los que pasan 
transicionalmente. En algunos casos estudiados en las Cadenas Costeras Catalanas (Colombo, 
1980; 1986), se ha podido constatar que en un contexto general compresivo con descargas 
acuosas importantes y un gran aporte de sedimentos, se puede dar una buena continuidad 
entre los sistemas aluviales y los fl uviales a los que pasan sin solución de continuidad.

Gradiente

La diferencia de pendiente entre los abanicos y los ríos anchos (relación de anchura/pro-
fundidad > 10) afecta signifi cativamente al esfuerzo de cizalla o tensión de corte (shear stress) 
del lecho (t0) de los fl ujos acuosos en esos ambientes sedimentarios, tiene una relación directa 
(Costa, 1983) tanto con la pendiente como con la profundidad del fl ujo según la expresión 5.6:

 t0 = p × H × S (5.6)

donde los parámetros H y S corresponden a la profundidad y al gradiente respectivamente, 
y p corresponde al peso específi co del fl uido. Para el agua con una cantidad mínima de mate-
rial en suspensión, su valor es del orden de 1.000 kg/m3.

El esfuerzo de cizalla es una variable importante ya que afecta al calibre (granulometría) y 
al volumen (capacidad) de los sedimentos granulares que pueden ser transportados por un 
fl ujo determinado. Hay que tener en cuenta que en este apartado solo se hace referencia a las 
características inherentes al tamaño de las partículas sin tener en cuenta la variabilidad respec-
to a la movilidad inducida por sus características morfológicas y considerando una densidad 
litológica estándar. Por otro lado las consideraciones sobre la velocidad del fl ujo y su capacidad 
para transportar las partículas, difi eren en función de que las partículas se encuentren en mo-
vimiento o estén asentadas en el fondo.

Los valores críticos de la tensión de corte (esfuerzo de cizalla) mínima para que se pueda 
iniciar el movimiento de las partículas tipo grava, se pueden interpolar a partir de la curva de 
Hjulström (Novak, 1981) o se pueden calcular a partir de los trabajos de Costa (1983) donde 
se emplea la ecuación empírica (5.7):

 t0 = 0,056 × d 1,213 (5.7)

que combinándola con la ecuación 5.6, resulta (5.8):

 p × H × S = 0,056 × d 1,213 (5.8)

Esta expresión se puede utilizar para determinar la tensión de corte de un fl ujo acuoso, 
necesaria para mover clastos de varios tamaños (medidos a partir del diámetro intermedio, d).

Así (fi gura 5.4) parece que la competencia del fl ujo se incrementa tanto con el gradiente 
como con la profundidad. Cuando la profundidad es de 1 m, el gráfi co indica que el clasto 
mayor que puede ser movido por ríos con una pendiente del orden de 0,4° corresponde a 
clastos (palets, pebbles) de hasta 6 cm, mientras que clastos más gruesos (15 cm) pueden ser 
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acarreados en abanicos con gradiente relativamente bajo 
(1,5°). Por contra, se necesita una profundidad del orden 
de 3 m para iniciar el movimiento de clastos (còdols, 
cobbles) gruesos (12,8 cm) en un río con alto gradiente 
(0,4°), profundidad a la que son movidos los bloques 
(blocs, boulder) gruesos en un abanico aluvial. Así, pare-
ce que en los abanicos aluviales se pueden movilizar clas-
tos de tamaño muy grande, dado que la competencia del 
fl ujo es mayor que en los ríos con alto gradiente.

Corrientes no confi nadas

Los episodios de arroyada en manto (sheet fl ood) se 
originan cuando los materiales que han sido arrastrados 
desde el área fuente hasta el abanico, sobrepasan la zona 
apical y se expanden tanto por pérdida del encajamiento 
como por la ruptura importante de la pendiente depo-
sicional. Generalmente constituyen depósitos no muy 
potentes, caracterizados por laminación y estratifi cación 
aproximadamente planar y paralela (de 2° a 8°) en un 
corte paralelo a la superfi cie del abanico.

Se pueden desarrollar facies con estratifi cación cru-
zada inclinada contra corriente que gradualmente se dis-
pone subhorizontal y acaba teniendo una pendiente a 
favor de corriente. Esto puede corresponder a unos de-
pósitos característicos de condiciones de alto régimen de 
fl ujo que sugieren migración de antidunas bajo trenes 
de ondas estacionarias. Estas se producen repetitivamen-

te, de manera que se inician, se agrandan, migran contracorriente, rompen violentamente, se 
desintegran aguas abajo y fi nalmente se disipan con el resto de la arroyada en manto (sheet 
fl ood). En algunos casos, se preserva la estratifi cación cruzada contracorriente con alturas de 
los conjuntos de láminas, capas (sets) del orden de 1 m en las secuencias de episodios de arro-
yada en manto. Esto implica tanto una disipación gradual de la energía de las ondas estacio-
narias, como una profundidad relativamente elevada del fl ujo durante el transporte y la depo-
sición.

En ocasiones aparecen facies correspondientes a lentejones de gravas en alineaciones (ridges) 
convexas y sinuosas, dispuestas perpendicularmente a la pendiente del abanico. Son las alinea-
ciones transversales (transverse ribs) y parecen representar episodios no canalizados (sheet fl oods) 
con baja concentración de sedimento.

La última facies, corresponde a niveles arenosos con clastos o areniscas con laminación 
paralela en una franja que se acumula distalmente a los episodios no canalizados de gravas.

En algunos casos concretos se han podido estudiar diversos ejemplos (fi gura 5.5) que 
 corresponden a formas de fondo y estructuras ocasionadas por efectos de las arroyadas en 
manto de gran intensidad. Las superfi cies de los abanicos aluviales holocenos en el sudeste de 
California (Wells et al., 1985) muestran alineaciones estrechas y ampliamente espaciadas en 
bandas transversales al talud, constituidas por gravas fi nas y arenas. Corresponden a diversos 
episodios de arroyada en manto que muestran formas de fondo con longitudes de onda entre 
2-6 m y de escala media (mesobedforms). Estas están constituidas por materiales con granulo-
metrías de 2-8 mm y se hallan situadas sobre las superfi cies inactivas de los abanicos median-
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te fl ujos que tendrían velocidades del orden de 30-60 cm/seg. Las formas de fondo de escala 
media corresponden a acumulaciones de arenas y algunas gravas, casi sin estructura interna 
aunque algunos clastos pueden mostrar una buena imbricación. Pueden mostrar algunas ali-
neaciones sutiles que sugieren la presencia de canales anchos y poco profundos donde la 
 corriente acuosa se podría mover en condiciones de bajo régimen de fl ujo dando lugar a formas 
de fondo menores (megaripples). Esos canales podían ser previos a los grandes episodios de 
arroyada en manto (sheet fl ood).

Todo esto se halla desarrollado sobre otras formas de fondo (bed forms) mayores, con longi-
tudes de onda entre 20-80 m, desarrolladas sobre una superfi cie anterior del abanico muy endu-
recida por suelos carbonatados (caliches). Esas macro formas, que tienen una longitud de onda 
media del orden de 30 m se hallan constituidas por la acumulación de fragmentos gruesos de 
los restos del caliche infrayacente. Carecen de estructura interna y los fragmentos son angulosos, 
sugiriendo un corto trecho de transporte. Corresponden a las irregularidades transversales (trans-
verse ribs) generadas en condiciones de alto régimen de fl ujo por desarrollo de antidunas, ondas 
estacionarias (standing waves) o resaltos hidráulicos migrantes (Wells et al., 1985).

Así, las mesoformas se producirían en episodios iniciales y con bajas descargas acuosas en 
lugares muy concretos del abanico que favorecerían episodios de baja energía del fl ujo. Por el 
contrario las macroformas se producirían durante episodios de alta energía cuando grandes 
cantidades de agua pudieran fl uir a gran velocidad, en condiciones de alto régimen de fl ujo, 
sobre la superfi cie del abanico endurecida por el crecimiento de caliche que a su vez impediría 
una pérdida importante del fl ujo por infi ltración.

Probablemente el fl ujo llegara canalizado a la superfi cie del abanico donde una vez perdi-
do el encajamiento se produciría el desarrollo de estructuras grandes ocasionadas por el des-
censo del fl ujo en condiciones de alto régimen (Wells et al., 1985).
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Eventos de alta energía

En algunos casos se producen episodios excepcionales (trombas acuosas) como los ocasio-
nados por la ruptura de una presa natural o artifi cial, en la que el fl ujo muy cargado de ma-
teriales terrígenos avanza a gran velocidad y en su parte frontal se comporta como una ola de 
grandes dimensiones. Las relaciones de estos fl ujos con el cauce excavado y con la gran canti-
dad de material transportado, hace que se comporten de una manera muy especial, arrastran-
do bloques inmensos junto a materiales de las granulometrías más diversas y que no ha tenido 
ocasión de seleccionar. En el momento de su máxima energía el material se transporta en for-
ma de oleadas (surges) que pueden condicionar la existencia de grandes barras deposicionales 
con unas caras frontales de avalancha muy abruptas y de varios metros de altura, como es el 
caso del río Rubicon (Scott y Gravlee, 1968).

Avalanchas acuosas

Corresponden a grandes masas acuosas que se movilizan de una forma brusca y repentina 
(Houston, 2006). Se generan a partir de una fusión súbita de los hielos de los glaciares o los 
situados en zonas volcánicas de gran altitud (zonas andinas). Usualmente se generan como 
consecuencia de rupturas de presas (endicamientos) naturales o artifi ciales. Esto implica la sú-
bita remoción de la gran masa de agua que estaba retenida, que va incrementando su velocidad 
de circulación a medida que desciende a través de los valles estrechos y encajados donde se 
hallaba situada la presa. A lo largo de la historia reciente se han producido casos espectacu lares 
que han llegado a ocasionar grandes estragos (Costa, 1985, 1991; Costa et al., 1988; Plafker 
et al., 1978; Fleming et al., 1988).

Así, en la zona del Vaiont, un afl uente del río Piave (Italia), se construyó una presa en arco 
de 270 m de alto que cerró un valle en el que se generó un embalse de 6 km de largo, 500 m de 
ancho y con una profundidad máxima de 260  m. El embalse contenía casi 200 × 106  m3 
de agua. El día 9 de octubre de 1963 un deslizamiento de la ladera montañosa, a favor de las 
diaclasas y las discontinuidades naturales, con un volumen de 240 × 106 m3 de detritos tardó 
60 segundos en cegar la parte inferior del embalse. El resultado fue una ola gigantesca de has-
ta 70 m de altura que saltando por encima de la presa se deslizó a gran velocidad por el valle 
del Vaiont destruyendo todo a su paso. El proceso duró siete minutos y los daños fueron 
enormes, arrastrando cuantos obstáculos existían en el valle. La presa quedó casi intacta y ac-
tualmente puede visitarse como ejemplo de una mala planifi cación y gestión.

En Estados Unidos, el caso del río Rubicon (Scott y Gravlee, 1968) es de un tipo similar. 
Se produjo la rotura de la presa de un embalse, con la particularidad de que los grandes clas-
tos y bloques que constituían el núcleo de la presa de tierra fueron arrastrados a grandes dis-
tancias dentro de los valles excavados en las zonas montañosas, llegando a constituir formas 
de acumulación (bed forms) de grandes proporciones (Brennand, 1994). Estas son muy seme-
jantes a las barras longitudinales desarrolladas en los cursos acuosos trenzados pero con clastos 
de hasta varios metros de diámetro.

Cuando un dique glaciar constituido por una pared de hielo colapsa por adelgazamiento, 
por erosión cuando el agua sobrepasa el límite superior del aliviadero o cuando se llega a pro-
ducir un debilitamiento general inducido por un incremento de temperatura y/o de presión 
del agua de retenida, se genera un reventón o explosión (glacier burst, jökulhlaup) que implica 
la movilización casi instantánea de un enorme volumen acuoso (fi gura 5.6). Las súbitas rotu-
ras de las paredes de hielo de los glaciares que actúan como diques naturales, llegan a produ-
cir efectos sedimentarios muy importantes teniendo en cuenta el volumen de agua implicado 
y la granulometría de los materiales sedimentarios disponibles.
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Se han citado picos de la descarga 
acuosa con volúmenes variables del orden 
de 7,7 a 12 × 106 m3/seg, con duración es-
timada del fl ujo en varios días. Se ha de-
ducido que esto se produjo por colapso y 
rotura total del dique glacial del Lago Mis-
soula durante el Pleistoceno (O’Connor y 
Baker, 1992), generando una de las mayo-
res avenidas acuosas conocidas en el Cua-
ternario reciente. Todo eso implicó un 
cambio importante de la morfología de los 
canales de descarga en el sentido de ensan-
charlos hasta casi 14 km y excavarlos hasta 
unos 60 m de profundidad (Baker, 1978). 
Los clastos de gran tamaño (varios metros 
de diámetro) llegaron a formar barras de 
más de 30 m de altura y los de menor ta-
maño llegaron a estar situados hasta unos 
120 m por encima del fondo del canal fun-
cional.

Recientemente, se han descrito las ca-
racterísticas de un fl ujo correspondiente al 
colapso de un dique glaciar asociado a un 
gran lago pleistoceno en las montañas del 
Altay, situadas en Siberia (Baker, Benito y 
Rudoy, 1993). Estos fl ujos generan canales 
muy anchos (7 km) profundamente exca-
vados (con incisiones de hasta 500  m), 
 barras enormes (situadas hasta 200  m 
por encima del nivel del río Katun) y gra-
vas en forma de trenes de ondas (dunas, 
megaripples) gigantes, con longitudes de 
onda variables entre 80 y 100 m que refl e-
jan eventos rítmicos de gran energía. Co-
rresponde a un fl ujo gigantesco, con velo-
cidades puntuales muy elevadas, que varían 
desde 20m/seg en los segmentos subcríti-
cos hasta 45 m/seg en los segmentos super-

críticos, en canales con profundidades que varían entre 400 m y 500 m, y con picos de des-
carga del orden de 18 × 106 m3/seg. El símil podría corresponder a un gran río episódico con 
un movimiento de traslación extraordinariamente rápido (70-160 km/h).

En la provincia de Mendoza (Argentina), se produjo uno de estos fenómenos de ruptura 
glaciar en el Valle de Cacheuta en los años treinta (Polanski, 1966). La gran avalancha impli-
có una crecida de 15 m por encima del valor medio de las aguas del río, que se desplazaba a 
una velocidad del orden de 20 km/h, con un caudal que alcanzó los 3.000 m3/seg y duración 
de varias horas. Los materiales sedimentarios fueron arrastrados hasta unos 150 km de su lu-
gar de origen, donde todavía hoy constituyen un depósito muy característico.

Los abanicos aluviales paleógenos que corresponden a los sectores occidentales de las Ca-
denas Costeras Catalanas están constituidos predominantemente por tramos de conglomerados 
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relativamente masivos, con asociaciones poligénicas de clastos. En ese contexto se han identi-
fi cado diversas intercalaciones conglomeráticas caracterizadas por asociaciones de clastos con 
litologías monogénicas. Esas intercalaciones muy características muestran, en unos casos, clas-
tos paleozoicos en un entorno dominado por los clastos de origen mesozoico (Colombo, 1994), 
mientras que en otros casos aparecen intercalaciones de clastos mesozoicos en un contexto en 
el que predominan los conglomerados con clastos paleozoicos (López Blanco et al., 1994). Las 
intercalaciones con clastos monogénicos constituyen prácticamente unas anomalías intercaladas 
en el conjunto de los materiales clásticos que refl ejan claramente la composición primaria del 
área fuente. Esas intercalaciones deben refl ejar bruscos cambios en el tipo de aporte sedimen-
tario que se pueden ir repitiendo más o menos esporádicamente. A grandes rasgos se supuso 
que esos aportes podían refl ejar únicamente cambios de tipo tectónico en el área fuente, pero 
dada la escasez global de esas intercalaciones y su marcado carácter monogénico, la hipótesis 
tectónica no parecía sufi ciente como para explicar adecuadamente la aparición de esas inter-
calaciones. De manera que, si además del contexto tectónico, los otros parámetros que inciden 
en un sistema sedimentario aluvial permanecen constantes, la única posibilidad plausible pa-
rece corresponder a alguna variación hidrológica importante. Actualmente se cree que esos 
cambios en los aportes sedimentarios podrían corresponder a algunas variaciones bruscas en 
el área fuente de tipo geomorfológico pero sin descartar totalmente algún tipo de actividad 
tectónica asociada. Así, por ejemplo, en sectores concretos del área fuente podrían existir al-
gunos desprendimientos en los márgenes de los valles que implicaran la generación de cerra-
mientos (diques, presas) naturales. Estos diques irían reteniendo las aguas de escorrentía hasta 
que éstas empezaran a desbordar y, por tanto, se produjera la brusca ruptura de ese dique 
(glacier burst, jökulhlaup) y los clastos serían arrastrados por corrientes excepcionales, de gran 
energía y corta duración. Si todo eso se produjera en un sector del área fuente con un tipo 
predominante de litología, ésta podría llegar a constituir algunos niveles conglomeráticos mo-
nogénicos muy mal seleccionados, intercalados dentro del conjunto conglomerático aluvial. 
Así, la hipótesis tectónica y/o geomórfi ca parece la más plausible para interpretar esas esporá-
dicas intercalaciones conglomeráticas con características composicionales monogénicas anó-
malas.

En otros casos, cuando las descargas acuosas son muy importantes (fl ash fl oods) y ocurren 
en una zona desértica donde la pluviosidad general es usualmente muy baja, se pueden pro-
ducir efectos muy particulares sobre los sedimentos clásticos. En esas zonas, la característica 
falta de vegetación es incapaz de retener la escorrentía acuosa y en cambio acentúa los efectos 
hidráulicos de las avenidas. Así, en algunos ejemplos actuales de Oriente Medio (Pfl üger y 
Seilacher, 1991) se ha apreciado que existen unas barras con planimetría convexa contra-
corriente, que rellenan algunos cursos (ouedis, wadis) por los que, muy esporádicamente, circu-
lan aguas con gran energía (fl ash fl oods) y muy corta duración. La observación detallada  indica 
que (fi gura 5.7) los grandes clastos se disponen imbricados por efecto de la corriente, con la 
particularidad que llegan a constituir barras gigantes, a modo de dunas (megaripples) de  bloques. 
Los clastos usualmente se disponen imbricados a barlovento (sobrevento, stoss) de las barras de 
manera que sus ejes mayores se inclinan corriente arriba y producen una estratifi cación cru-
zada muy aparente e inclinada a contra corriente. Así, se generan grandes barras que parecen 
migrar contra corriente cuando son de tipo solitario. Esto es exactamente lo contrario de lo 
que sucede usualmente con los megaripples de corriente (barras) normales que van migrando 
a favor de la corriente con una traslación general corriente abajo. La explicación consiste en 
que los fl ujos episódicos (fl ash fl oods) tienen competencia sufi ciente como para mover un poco 
los grandes clastos (bloques) y ordenarlos mas o menos imbricados contra corriente, para una 
mayor efectividad hidrodinámica. Por el contrario esos fl ujos no tienen la duración temporal 
sufi ciente como para efectuar una buena selección granulométrica de los materiales clásticos 
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que han tenido un largo período de remanencia en el fondo seco de los cursos, que a su vez 
son funcionales muy episódicamente. Cuando existe una gran cantidad de material clástico en 
remoción, se genera una falsa estratifi cación cruzada a favor de la corriente como una conse-
cuencia de la migración escalante corriente arriba de las barras individuales (fi gura 5.7) que 
han sido generadas en condiciones excepcionales de alta energía de la descarga acuosa.

Cuando los materiales son eminentemente arenosos, predominan los episodios de arroya-
da en manto (sheet fl ood) en las zonas más altas de los abanicos, que van pasando a cursos con 
corrientes tractivas y morfología trenzada, desarrollados cuando existen corrientes acuosas lo 
sufi cientemente persistentes como para generar pequeños cursos estacionales que tengan una 
duración prolongada, y sin que se aprecien claras tendencias de jerarquización.

TIPOS DE FLUJOS

En el contexto de los abanicos aluviales hay que resaltar la importancia de unos fl ujos re-
lativamente poco usuales. Éstos, que tienen una fase continua entre las partículas sólidas (ge-
neralmente, agua, aire y, esporádicamente, algún otro gas), se mueven en función de la energía 
potencial que tenían en su posición de reposo cuando ésta se transforma en energía cinética. 
Se trata, pues, de unos fl ujos en los que las partículas no son arrastradas por el fl uido en mo-
vimiento, sino que se trata de una moción por gravedad y es el conjunto de las partículas en 
movimiento el que arrastra al fl uido encajante, incorporándolo y comportándose el conjunto 
como un fl ujo más o menos denso y/o viscoso. Este tipo de fl ujo (fl ujo gravitativo) ha sido 
considerado de una gran importancia en la literatura científi ca actual para poder interpretar 
algunos depósitos clásticos acumulados en condiciones subacuosas. Aquí se pretende dar una 
visión sucinta de este tipo de fl ujos en condiciones subaéreas (Simpson, 1997), que pueden 
llegar a tener gran importancia en cuanto a la constitución de acumulaciones (abanicos alu-
viales) de materiales terrígenos.

Para entender los mecanismos de inicio del movimiento, de comportamiento durante el 
mismo y del acumulo fi nal de materiales, se utilizan algunos símiles naturales que presentan 
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grandes analogías de comportamiento, como son los aludes nivales. Otros tipos de fl ujos gra-
vitativos que aportan gran cantidad de materiales pero en unas condiciones muy particulares, 
son los fl ujos volcano-sedimentarios. En este caso los elementos clásticos son de origen volcá-
nico, pero los procesos de transporte y de acumulación son muy parecidos a los sedimentarios.

Así se podrá comprender los mecanismos de transporte y deposición sufridos por grandes 
avalanchas rocosas que en algunos momentos se han comportado fl uidamente y que han lle-
gado a constituir depósitos muy gruesos de materiales fragmentados susceptibles de contribuir 
a la formación de acumulaciones sedimentarias en forma de abanicos aluviales.

Aludes nivales

Este tipo de aludes puede desarrollarse a partir de una caída de nieve en polvo, de nieve 
en placa o de nieve húmeda, y sus características y comportamiento específi co varían mucho 
según predomine cada uno de esos tres tipos de fl ujos.

Se desencadena una avalancha nival cuando una gran masa de nieve que se halla acumu-
lada en una pendiente topográfi ca muy acusada queda muy sobrecargada por efecto de neva-
das posteriores, o porque existan pequeños cambios de temperatura o composición interna 
que ocasionen la aparición de algunas discontinuidades. Entonces esa masa nival, que se halla 
en una posición muy inestable, sólo necesita de cualquier pequeña vibración para desgajarse 
y empezar a caer con una velocidad elevada. Hay que resaltar que cuando la masa se halla en 
situación inestable sólo se necesita una pequeña presión o quizás la vibración del aire para que 
se rompa su delicada cohesión interna, cayendo de una manera rápida, violenta y generalmen-
te silenciosa para una persona situada en su interior. Eso implicaría una velocidad lineal mo-
mentáneamente supersónica, con la particularidad de que un espectador situado fuera del 
fl ujo en desplazamiento, se puede apercibir tanto de las intensas ráfagas de viento generadas 
por la sobrepresión de la avalancha en movimiento como del estruendo así generado.

Caída de nieve en polvo

En este caso la parte inferior de la masa en caída se mantiene a ras del suelo mientras que 
la parte superior, al ser frenada por el aire encajante que se halla inmóvil, empieza a mostrar 
signos de vorticidad y a levantarse (Hopfi nger, 1983). Cuando la densidad es del orden de 
100 kg/m3 la vorticidad aparece con velocidades lineales del orden de 35-40 km/h. Cuando 
las pendientes por las que circula el material de caída son iguales o mayores a 30° y las velo-
cidades puntuales alcanzan valores comprendidos entre 60-80  km/h empieza a aparecer el 
fenómeno del aerosol. Este consiste en la suspensión de partículas sólidas muy fi nas en el seno 
del aire. En este caso cuando la velocidad de descenso de las partículas (1-2 m/seg) es menor 
que la inducida por la vorticidad vertical (debida a la turbulencia), se produce un levantamien-
to progresivo de la masa nivosa y el conjunto se comporta como un fl ujo comprensible de 
idéntica masa específi ca y en el que la fase continua entre las partículas corresponde al aire. Se 
han medido variaciones de densidad entre 15 kg/m3 en la base y 2 kg/m3 en el techo y velo-
cidades lineales (Rey, 1986) del orden de 300 km/h.

Cuando la avalancha llega con gran velocidad a una zona de ruptura de pendiente impor-
tante, como puede ser una zona más o menos plana situada al pie de la vertiente, se produce 
una brusca disipación de la energía cinética que se traduce en un incremento muy importan-
te de la vorticidad por atrapamiento de aire, y elevación en gran manera de la parte superior 
de la masa caída. Cuando el fl ujo es de tipo pulsante, el frenado generado por la incidencia de 
un fl ujo rápido en movimiento, sobre otro de baja movilidad, implica la generación de oleadas 
turbulentas aisladas que ocasionan fenómenos discontinuos de eyección violenta (Clappier 
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y Castelle, 1991). Cuando el fl ujo es de tipo relativamente continuo, se produce un fenóme-
no parecido al de un resalto hidráulico (resalto nival) que comporta un frenado de la parte 
frontal de la avalancha (alud), lo que a su vez queda resaltado en su parte media por la exis-
tencia de algunas oleadas (surges) capaces, entre otras cosas, de cortar los árboles a media al-
tura, y de apilar los materiales de una manera muy compacta al pie del talud de caída.

Caída de nieve en placa

Se trata de nieve endurecida que puede llegar a tener una densidad del orden de 300 kg/m3 
que cuando se halla situada en pendientes comprendidas entre 25° y 45° puede empezar a 
desgajarse cuando su parte inferior se halla en contacto con una zona de discontinuidad. Una 
vez empieza a caer, la avalancha va incorporando nieve del substrato y engrosando hasta que 
la velocidad es lo sufi cientemente elevada para que se produzca un despegue de la misma. Se 
va aumentando extraordinariamente de velocidad a medida que se traslada sobre un colchón 
de aire y a medida, también, que disminuye la fricción sobre el terreno (Valla, 1983).

El aire atrapado debajo se halla a sobrepresión y pugna por abrirse paso a través de la ava-
lancha, originando la ruptura de ésta y posibilitando que las partículas densas se encuentren 
en suspensión mediante un mecanismo de fl uidifi cación muy similar al descrito para los fl ujos 
volcano-sedimentarios. En su vuelo la avalancha puede alcanzar velocidades puntuales del 
 orden de 320 km/h (Cupp, 1982). Cuando la fl uidifi cación es efectiva, la avalancha se com-
porta como un fl ujo comprensible, en el que se puede individualizar una cabeza engrosada, 
un cuerpo y una cola de una manera muy similar a lo que sucede en una colada piroclástica 
o en un episodio turbidítico. Con la particularidad de que por delante de la cabeza existe una 
sobrepresión originada por el aire atrapado debajo que pugna por salir. Esta sobrepresión pue-
de llegar a tener valores del orden de 145 tm/m2 (Cupp, 1982), que implica la posibilidad de 
efectuar trabajos considerablemente destructivos. Al llegar a una zona de ruptura de pendien-
te se produce un frenado, un escape hacia arriba muy importante del aire incorporado (inges-
tado) y un incremento de la turbulencia a expensas de la fl uidifi cación. Se produce así un 
fenómeno similar al del resalto hidráulico.

Caída de nieve húmeda

Se origina cuando existe una nieve saturada en agua que se halla ubicada sobre una super-
fi cie sin cohesión interna aparente. Se mueve a partir de pendientes con una inclinación del 
orden de 25°, con velocidades entre 20 y 60 km/h, pero cuando la nieve se halla muy satura-
da de agua puede empezar a moverse lentamente a partir de pendientes de 10° de inclinación. 
Se comporta como una avalancha típicamente de fondo sobre el que ejerce una gran presión. 
Corresponde a un fl ujo viscoso altamente denso de tipo Bingham (Martinet, 1991) con la 
particularidad de que en la zona basal existe una parte altamente cizallada donde se realiza la 
mayor variación vertical de velocidades mientras que la parte alta no cizallada, que se com-
porta de una manera rígida (tapón, plug), muestra una velocidad constante. Puede arrastrar 
grandes cantidades de nieve húmeda con densidades del orden de más de 600 kg/m3 y puede 
ejercer presiones de varias decenas de toneladas por metro cuadrado (Rey, 1986). Este tipo 
tiene un comportamiento muy parecido al de los fl ujos masivos de sedimento (mass fl ows), 
que pueden ejercer algún trabajo erosivo sobre el substrato cuando su velocidad es elevada 
(Voitkovsky, 1978; Norem, 1991).

Se ha podido apreciar que algunas avalanchas nivales pueden tener un comportamiento 
mixto, es decir pueden empezar como una avalancha en placa que se convierte en avalancha 
en polvo y que al ir descendiendo topográfi camente se va transformando poco a poco a medi-
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da que la temperatura aumenta, en una avalancha de nieve húmeda. Existe, por tanto, un paso 
gradual y transicional en los tres tipos diferenciados (Beghin y Hopfi nger, 1978; Rey, 1986), 
que corresponde a una transformación efectiva del fl ujo a medida que éste se va trasladando. 
Eso tiene una gran importancia en la comprensión del comportamiento de las avalanchas ro-
cosas que se explican a continuación. La duración de este tipo de fl ujo, dependiendo de la 
altura topográfi ca de partida, se estima en algunos minutos y llegando excepcionalmente has-
ta 15 minutos.

Avalanchas rocosas

Las avalanchas de este tipo consisten predominantemente en la caída gravitacional de blo-
ques a partir del desmoronamiento de una pendiente topográfi ca pronunciada e inestable y/o 
de un cantil (cliff , cingle) también inestable. En algunos casos las acumulaciones de grandes 
cantidades de materiales clásticos de caída libre pueden ser signifi cativas en la evolución de 
algunos relieves montañosos (Hewitt, Clague y Orwin, 2008). Normalmente, los materiales 
se acumulan predominantemente al pie de la pendiente pero, en algunos casos, se ha obser-
vado que los detritos en su caída pueden recorrer distancias sorprendentemente largas. Así, 
hay que suponer algún tipo de mecanismo que pueda contribuir al transporte y acumulación 
de esos materiales en áreas algo alejadas a las de su zona de origen.

Comportamiento dinámico

En algunos casos, cuando se desploma una losa rocosa a partir de un cantil, ésta puede 
atrapar aire debajo (Shreve, 1966) lo que le proporciona un deslizamiento a alta velocidad, así 
como una muy baja tasa de fricción sobre el suelo. El proceso de deslizamiento a alta velocidad 
encima de una masa de aire a sobrepresión (colchón de aire) tiene una duración muy peque-
ña (entre 1 y 3 minutos), tiempo sufi ciente como para que el aire confi nado y situado en la 
parte inferior, tienda a desplazarse violentamente hacia arriba contribuyendo a la fragmentación 
de la losa rocosa (Shreve, 1968). Cuando más impermeables sean los materiales que componen 
la losa, este proceso se hace más efectivo ya que al mantener el aire atrapado más tiempo en 
el interior del bloque que se destruye, los fenómenos de suspensión de las partículas por efec-
tos del aire de escape en su movimiento de ascensión se realizan mucho más efi cazmente.

Estos procesos no son únicos sino que pueden llegar a repetirse varias veces en una misma 
zona, como es el caso del Mount Rainier (Washington), donde existen al menos siete episodios 
de avalancha que han recorrido una distancia (fl echa) media del orden de unos 6 km en línea 
recta (Crandell y Fahnestock, 1965).

En el caso de la avalancha del Nevado Huascarán desarrollada en Perú en 1970, además 
de la avalancha, se produjo un confi namiento de la misma (Browning, 1973) que condicionó 
su circulación siguiendo valles preexistentes estrechos y profundos que descendían del Huas-
carán (Plafker y Ericksen, 1978). Esto condicionó velocidades lineales puntuales del orden de 
400 km/h que permitieron que la corriente recorriera una distancia de 20 km en tan sólo tres 
minutos. Por tanto esa avalancha se comportó como un fl ujo encajado en el que la fase con-
tinua entre las partículas era el aire y en unas condiciones de fl uidifi cación excepcionales. En 
los estadios fi nales se perdió la fl uidifi cación, lo que junto a la ingestión basal de aguas que 
circulaban por los torrentes, condicionó la existencia de un fl ujo masivo que tuvo una veloci-
dad inicial muy alta y que fi nalmente se detuvo por efectos de fricción basal y lateral. El re-
sultado fi nal y, por tanto, la relación lateral-distal de las facies sedimentarias generadas así lo 
atestiguan, fue la formación de un fl ujo masivo a partir de una avalancha rocosa que en sus 
orígenes se comportaba como un fl ujo fl uidifi cado.
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Otro caso histórico corresponde a la avalancha que se generó en las inmediaciones de la 
ciudad suiza de Elm en 1881 (Hsü, 1975; Simpson, 1997). Se produjo una caída muy rápida 
de una gran losa desgajada de un cantil rocoso que, al caer rígidamente, atrapó un colchón de 
aire basal, que se tradujo en una disgregación importante (parecida a la de una explosión) 
de esa losa a la vez que un incremento muy importante en su velocidad de desplazamiento. Esta 
avalancha siguió la línea de máxima pendiente hasta que cayó verticalmente sobre un rellano 
rocoso plano correspondiente a una antigua cantera abandonada. En ese momento, y según 
los relatos de los testigos, se produjo la disgregación rocosa en miles de pedazos que salieron 
despedidos a gran distancia, con una velocidad lineal muy elevada y una dirección y sentido 
de propagación muy determinados. Se había producido un fenómeno de gran compresión del 
aire basal (colchón) que originó el estallido de la losa por un fenómeno muy importante de 
fl uidifi cación (Davies, 1982; Melosh, 1980). Eso, junto a la alta velocidad lineal de los frag-
mentos de rocas originó un fl ujo de detritos con un comportamiento fl uidifi cado que recorrió 
los valles descendentes hasta una distancia muy respetable e inesperada (superior a 2 km) con 
una velocidad muy elevada (90-350 km/h), causando gran cantidad de daños. Hay algunos 
factores, además de la gran distancia recorrida que sugieren un comportamiento fl uido de la 
masa de detritos, ya que tenía tendencia a adaptarse a las irregularidades de los valles por los 
que discurría. Cuando el valle presentaba un brusco cambio de trazado, se observaron restos 
del fl ujo de detritos colocados muy altos por lo que se refi ere al nivel de la base del valle. Esto 
parece implicar que cuando ese fl ujo de detritos chocaba con una pared rocosa, el fl ujo tendía 
a ascender frontalmente hasta que por un deslizamiento lateral caía oblicuamente y recobraba 
el curso principal. Esta es, a nuestro entender, una característica típica de esos fl ujos que en 
este caso corresponden a fl ujos de detritos. Esto además también queda bien explicitado en los 
relatos de los testigos, al observar que cuando el fl ujo de detritos se detuvo por su parte fron-
tal, en la superfi cie aparecieron pequeñas ondas que se deslizaban rápidamente desde la parte 
posterior del fl ujo hasta la anterior (Hsü, 1975) sin que éste aparentemente se moviera de una 
manera efectiva.

El episodio de avalancha rocosa más grande del que se tiene noticia corresponde al de 
Saidmarreh situado en el sector SW de Irán (Harrison y Falcon, 1937). Se produjo una caída 
rocosa que afectó a un sector de 15 km de largo por 5 km de ancho y con una altura del or-
den de 300 m correspondiente al fl anco de un gran anticlinal. La avalancha en su caída re-
montó una pendiente de 600 m de altura y se distribuyó por los valles contiguos hasta una 
distancia de 20 km del origen. El volumen movido, que se estima en 20 km3, recubre una exten-
sión de 166 km2 con un grosor medio de 130 m y una potencia máxima de hasta 300 m. Los 
extremos lejanos del fl ujo muestran paredes abruptas de casi 50 m de alto. Todas esas carac-
terísticas sugieren que los materiales de la avalancha rocosa se pudieron mover con un com-
portamiento fl uido a la vez que los choques entre las partículas implicarían una presión dis-
persiva efectiva mientras durase el movimiento de traslación.

Procesos principales

Existen diversos ejemplos relativamente recientes (Costa, 1991; Nicoletti y Sorriso-Valvo, 
1991) que inciden sobre la importancia de los condicionantes geomórfi cos sobre la forma y 
la movilidad de las avalanchas rocosas.

Así, las avalanchas rocosas corresponden a grandes masas constituidas por detritos gene-
ralmente secos, que se pueden mover por distancias de varios kilómetros a lo largo de los ta-
ludes de los valles o a través del fondo de los valles preexistentes, con velocidades que alcanzan 
algunas decenas de metros por segundo. Se pueden movilizar sobre taludes suavemente incli-
nados que pasan a zonas planas y en algunos casos concretos, que corresponden generalmen-
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te a sus porciones más lejanas, llegan a remontar pendientes topográfi cas contrarias (Hsü, 1975; 
Hutchinson, 1988).

Al tratarse de masas de caída, éstas se van moviendo cuando la energía potencial se va 
transformando en cinética y cesan en su moción cuando ésta se va disipando a medida que el 
fl ujo se traslada pendiente abajo. La disipación implica una transformación en otras formas 
de energía tales como energía acústica, energía térmica y energía de deformación no elástica 
entre otras. Los tipos de depósitos generados que corresponden a acumulaciones muy cercanas 
a la cicatriz de caída, a impactos perpendiculares respecto a la pared opuesta del valle, a cana-
lización a lo largo del valle y a expansiones en un valle muy ancho o en una llanura no con-
fi nada (Nicoletti y Sorriso-Valvo, 1991), sugieren un importante control geomórfi co de las 
avalanchas rocosas. Por otro lado, hay que considerar que las superfi cies topográfi cas suaves, 
la carencia de rugosidades importantes, así como la movilización sobre glaciares (Evans, 1989) 
contribuyen a una mayor efectividad de circulación de las avalanchas rocosas ya que estas su-
fren una menor disipación energética.

Acumulación sedimentaria

Como que la existencia de una avalancha rocosa implica necesariamente la movilización 
de gran cantidad de detritos que se acumulan según unas morfologías concretas, el estudio de 
éstas permite sugerir algunos procesos de disipación de energía. Así, las morfologías planimé-
tricas características (fi gura 5.8) corresponden a:

1. Forma en reloj de arena alargado. Se genera cuando la zona de desplome tiene una 
morfología en anfi teatro que comunica con un estrecho valle en el que los detritos 
quedan confi nados. Estos se mueven canalizados hasta la zona donde el valle se en-
sancha y ahí se expanden (Sorriso-Valvo, 1988). Como que la movilidad ha sido in-

Escape de caída

Curvas
de nivel

Zona preferente de acumulación

Límite del alud

A

Figura 5.8. Confi guraciones planimétricas características de avalanchas rocosas condicionadas por controles geo-
mórfi cos: A) Avalancha rocosa de alta movilidad que aprovecha un valle torrencial previo lo que implica una baja 
disipación de energía. B) Avalancha rocosa de movilidad intermedia y con una moderada disipación de energía. 
C) Avalancha rocosa con unos condicionantes geomórfi cos que implican una elevada disipación de energía. La 
avalancha al chocar con la pared contraria del valle principal se diversifi ca y mientras que una porción mayor 
desciende por el valle, otra porción menor asciende valle arriba. Las fl echas indican el sentido de transporte.
Modifi cado de Nicoletti y Sorriso-Valvo, 1991.
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crementada por el confi namiento, la avalancha ha sido controlada por medio de ca-
racterísticas morfológicas que implican una baja disipación energética. Cuando las 
avalanchas circulan sobre una superfi cie helada, la movilización de volúmenes de has-
ta 100 × 106 m3 de detritos puede ser factible (Nicoletti, 1989).

2. Forma linguoide o trapezoidal. Se genera cuando la avalancha circula sobre una pen-
diente ancha y sin confi namientos topográfi cos importantes. Se detiene cuando llega 
a un valle más ancho o a una llanura situada al pie. Así, como que la avalancha ha 
sido controlada por características morfológicas que implican un no confi namiento 
del fl ujo, éstas sugieren una moderada disipación energética.

3. Forma en yunque o en T deformada. Se genera cuando la avalancha cruza más o me-
nos ortogonalmente un valle estrecho, e impacta sobre la pendiente contraria. Eso 
implica una ascensión a contrapendiente y una partición de la avalancha, con la ge-
neración de oleadas que se propagan tanto valle arriba como valle abajo, y se acaba 
distribuyendo a lo largo del valle. Así, la avalancha ha sido controlada por medio de 
características morfológicas que implican una alta disipación energética.

Recientemente se han citado algunas avalanchas rocosas que tienen un cierto comporta-
miento fl uido y la posibilidad de alcanzar distancias considerables de desplazamiento, ya que 
la fase continua entre las partículas corresponde a nieve o hielo según los casos. En algunos 
ejemplos la efectividad de este tipo de transporte puede ser considerable tal y como lo sugiere 
el desarrollo importante de abanicos aluviales, efectuado a altitudes topográfi cas del orden de 
3.000-4.000 m sobre el nivel del mar, características de la zona andina argentina (La Puna).

Existen avalanchas rocosas que no caen sólo mediante la componente gravitatoria al pie 
de un cantil, sino que algunas pueden desplazarse horizontalmente hasta distancias inesperadas. 
Esto se realiza mediante el concurso de mezclas de detritos, aire y/o gas que, con una caracte-
rística seca, son capaces de moverse horizontalmente mediante el concurso de la fl otabilidad 
de las partículas densas, debida al escape hacia arriba del aire que se halla a sobrepresión y 
situado por debajo de la avalancha en movimiento. Se trata de un proceso de fl uidifi cación 
similar al ya descrito para las avalanchas nivales y que también tiene una gran importancia en 
la moción de los fl ujos vulcano-sedimentarios.

Se trata, por tanto, de un caso muy particular de los fl ujos gravitativos de sedimento. Tan-
to en su comportamiento fl uido predominante, como en el momento de la detención muestran 
un marcado comportamiento fl uido. Este es el caso del fenómeno de detención mencionado 
en la avalancha de Elm (Suiza, 1881). Cuando la parte frontal del fl ujo se detuvo, y en este 
caso quizás se podría hablar de la cabeza del fl ujo, los materiales que le seguían por detrás 
todavía tenían un vector de velocidad importante en el sentido de la circulación del fl ujo y, 
por tanto, pudieron aparecer pequeños planos de cizalla que posibilitaron la transferencia de 
material hacia la cabeza en forma de pequeñas oleadas. Esto correspondería a algo similar, 
salvando las distancias, al fenómeno de oleadas (surging) bien conocido en los fl ujos volcano-
sedimentarios. Además y para hacer el símil más parecido también se ha citado (Crandell y 
Fahnestock, 1965) la presencia de ráfagas muy fuertes del viento que precede frontalmente a 
la avalancha y que en algunos casos son las responsables de la destrucción de edifi cios antes 
de la llegada de la avalancha, así como de fenómenos de separación vertical de los materiales 
de granulometria más fi na (elutriación) que posibilita la separación del material fi no en forma 
de nube de polvo que acompaña al fl ujo principal de detritos. Debido a la diferencia de velo-
cidades de propagación los materiales fi nos se depositan posteriormente dando lugar a una 
película de polvo muy fi no que recubre los materiales del contorno. Esto último tiene una 
gran semejanza con los fl ujos volcano-sedimentarios, con las corrientes de turbidez y con las 
avalanchas nivales.
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Todo esto corrobora la idea de que hasta el momento sólo se había fi jado la atención en 
algunos tipos de fl ujos susceptibles de proporcionar varios tipos de depósitos muy caracterís-
ticos en función de su modo de transporte, clasifi cándolos en clases muy concretas y muy 
separadas las unas de las otras. La justifi cación de la inclusión aquí de lo anteriormente ex-
puesto corresponde a mostrar cómo algunos de los episodios que hasta el momento no habían 

merecido gran atención (fl ujos de detritos gravi-
tacionales, nivales, volcano-sedimentarios, etc.), 
tienen un comportamiento muy parecido entre 
sí y algunas semejanzas dinámicas con los fl ujos 
turbidíticos. La similitud puede alcanzar una 
gran importancia cuando se trata de estudiar al-
gunos fl ujos con alta densidad y/o con alta vis-
cosidad que han tenido una gran importancia en 
la historia sedimentaria de algunos abanicos alu-
viales, al menos los mejor descritos, y que han 
entrado a formar parte de la literatura geológica 
clásica: los desarrollados en áreas en las que se 
favorece la generación de fl ujos masivos.

Debido a la caída gravitacional y al tipo de 
transporte de las partículas (fi gura 5.9), las fábri-
cas generadas pueden ser identifi cables en el re-
gistro geológico. Así, las partículas muy angulosas 
y sin desgaste, la fábrica con los clastos soporta-
dos por la matriz, la carencia de selección, y los 
clastos enormes dentro o sobre la masa en movi-
miento, pueden sugerir un transporte muy ener-
gético y de muy corta duración en condiciones 

caracterizadas por una carencia efectiva 
del componente acuoso (fi gura 5.10).

Las características que permiten di-
ferenciar entre las caídas rocosas y los 
fl ujos de detritos (debris fl ow) son su 
gran espesor, el gran volumen de ma-
teriales clásticos, los grandes bloques 
acarreados, la carencia de discontinui-
dades lenticulares (canaliformes) y, fi nal-
mente, el hecho de que pueden llegar a 
remontar pendientes topográfi cas con-
trarias del orden de hasta 600 m de al-
tura (Sel by, 1994), mediante un cierto 
comportamiento fl uido durante el 
transporte.

Flujos gravitativos de sedimento

Corresponde al conjunto de fl ujos 
en los que el movimiento viene propor-
cionado por una componente gravitato-
ria. Se trata de fl ujos de materiales que 

Figura 5.10. Aspecto general de los depósitos de canchal (scree, tartera) generados por 
caída a partir de un cantil (cliff) que se desmorona. La persona se halla situada ante el 
afl oramiento de los materiales paleozoicos del substrato, sobre el que se disponen desor-
denadamente los clastos monogénicos. Hay que notar la mala selección granulométrica 
característica de los detritos. A la derecha aparecen las primeras intercalaciones marinas 
eocenas.

1 2 3

D
ES

LI
ZA

M
IE

N
TO

S 
RO

C
O

SO
S

CAÍDAS
ROCOSAS

MEGABRECHAS
POBRES

EN MATRIZ
RICOS

EN MATRIZ

AVALANCHAS
ROCOSAS

DEPÓSITOS
GRANULARES

Grado de pulverización y desintegración

Ta
m

a
ñ

o
 d

e
 la

s 
m

a
sa

s 
ro

co
sa

s 
ca

íd
a

s

Figura 5.9. Relaciones entre los diversos procesos gravitativos de sedimento 
originados por el colapso de cantiles (cliff) rocosos. Modifi cado de Blair y 
McPherson, 1994.
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se mueven en función de las pendientes topográfi cas más acusadas, mediante una fase continua 
(generalmente agua) existente entre las partículas, una fase discontinua correspondiente a los 
materiales granulares de granulometria mayor, y en el interior de un fl uido encajante que se 
mantiene inmóvil (Middleton y Hampton, 1973). El movimiento empieza a partir de una 
zona topográfi camente inestable y cesa cuando esas condiciones han desaparecido, lo que su-
cede cuando en su recorrido esos fl ujos pasan por una zona con una brusca ruptura de pen-
diente en el sentido de suavizarla. Hay que tener muy en cuenta que ese movimiento sólo se 
ha debido a condicionantes topográfi cos y no ha sido el fl ujo el que ha arrastrado a las partí-
culas sino que son las partículas que en su caída han podido arrastrar alguna porción del fl ui-
do encajante incorporándolo al fl ujo.

Una de las características más importantes que pueden mostrar este tipo de fl ujos es que 
en alguno de ellos la viscosidad puede ir variando al variar el esfuerzo de cizalla (shear stress). 
Esto también sucede cuando se trata de algunos productos de tipo doméstico como las emul-
siones de pintura, la sangre, la salsa mayonesa, etc. En estos últimos casos la agitación origina 
una disminución de la viscosidad que a su vez facilita que puedan fl uir más fácilmente (Leeder, 
1982). En la naturaleza esto también sucede con la particularidad de que las aceleraciones y 
desaceleraciones del fl ujo implican cambios importantes en la viscosidad de forma que ésta 
infl uye en gran manera en el comportamiento del fl ujo. En otros productos, como la salsa 
mayonesa hecha con auténtico aceite de oliva, la agitación del conjunto implica un aumento 
de la viscosidad. De manera que en algunos casos naturales, el fl ujo puede evolucionar desde 
un fl ujo poco viscoso que se desplaza rápidamente, a otro que se desplaza muy lentamente y 
con viscosidad elevada.

Fluidodinámica

En condiciones subaéreas, para comprender esos tipos de fl ujos se utiliza como símil su 
comportamiento en condiciones subacuosas. En éstas condiciones se han estudiado los diver-
sos tipos principales de fl ujos gravitativos de sedimento, que han proporcionado conocimien-
tos sufi cientes de su comportamiento funcional. Se trata de conocer sus características de 
funcionamiento en función tanto de sus parámetros hidráulicos como de su comportamiento 
fl uidodinámico específi co.

Como que en los fl ujos gravitativos de sedimento los condicionantes topográfi cos son muy 
importantes, hay que tener muy en cuenta los procesos generados. Así, a partir de los taludes 
más o menos abruptos se producen diversos tipos de avalanchas, entendidas como caídas de 
materiales así como la movilización de fl ujos más o menos densos y de tipos diversos.

A partir de una pendiente topográfi ca abrupta, los materiales se pueden movilizar en 
forma de avalancha cuando se sobrepasa el valor de rozamiento interno entre las partículas 
que hasta ese preciso instante se encontraban inmóviles y trabadas entre sí. Cuando existe 
un fl uido intersticial que ayuda en el autosostenimiento de las partículas, estas pueden em-
pezar a caer en función de la pendiente mayor. Usualmente ese proceso se realiza de una 
manera brusca y muy rápida tanto en condiciones subaéreas como subacuosas, generando 
acumulaciones de caídas de detritos (debris falls) que se acumulan en la zona donde se sitúa 
la ruptura de pendiente principal, al pie del talud mayor. Las caídas rocosas subaéreas cons-
tituyen una acumulación de materiales texturalmente muy inmaduros (clastos angulosos, 
fragmentos de roca fresca...), mientras que las caídas subacuosas de detritos pueden generar 
la acumulación de sedimentos retrabajados y, por tanto, con un cierto grado de madurez 
textural.

Existen otros tipos de procesos de velocidad menor que también contribuyen a la genera-
ción de acumulaciones de sedimentos al pie de un talud. Así se produce un movimiento len-
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to de reptación (creeping) cuando los materiales se empiezan a mover lentamente pendiente 
abajo con un comportamiento casi plástico debido a la interacción de las diversas partículas 
individuales y sin generación de superfi cies de deslizamiento (fi gura 5.11). Cuando el talud se 
deforma lentamente puede llegar a moverse casi sin deformación interna como un deslizamien-
to rígido (slide) o con gran deformación y aparición de gran cantidad de discontinuidades 
internas (slump). Cuando las partículas se van disgregando unas respecto a las otras a medida 
que se incrementa la velocidad de los materiales que descienden por el talud, muestran carac-
terísticas de fl ujo plástico cuando su comportamiento es no turbulento o de tipo fl uido cuan-
do tiene un comportamiento ampliamente turbulento. En la fi gura 5.11 se engloban esos 
procesos incluidas las caídas libres con trayectoria balística dentro de la clase genérica de las 
avalanchas, entendiendo que pueden existir estadios transicionales entre los diversos procesos 
de transporte referenciados.

CARACTERÍSTICAS DEPOSICIONALES
DE LAS CAÍDAS DE DETRITOS

Tendencia granocreciente

Las unidades deposicionales
pueden mostrar gradación
granulométrica positiva

Expansión 
(onlap) de las 
unidades
deposicionales
sobre el talud

Clastos

mayores

«rodantes»

Tendencia de acumulación de granulometrías

finas hacia los segmentos más altos del talud.

Suavización de la superficie del talud.

CAÍDA DE DETRITOS

Figura 5.11. Esquema conceptual del comportamiento de las caídas de detritos y de la acumulación de materia-
les clásticos. Modifi cado de Nemec, 1990.

Cuando un Flujo Gravitativo de Sedimento (FGS) se ha movilizado en condiciones suba-
cuosas puede suceder:

• Colapsa, pero se puede continuar moviendo como un fl ujo de detritos (debris fl ow) no 
cohesivo con un comportamiento friccional o como un fl ujo deslizante licuefactado, con 
un comportamiento fl uido.

• Incremento importante de la velocidad y, por tanto, pasa gradualmente a una corriente 
de turbidez.

Hay que tener en cuenta que los fl ujos de detritos se mueven y alcanzan distancias consi-
derables de transporte sin que sea evidente su comportamiento turbulento.
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Procesos principales

Los parámetros específi cos que muestran este tipo de fl ujos, son un tanto particulares por 
comparación con sus homónimos de tipo hídrico.

Para los fl uidos de tipo newtoniano, los parámetros de comportamiento laminar o turbu-
lento quedan controlados por el valor (turbulento cuando Re > 500) del número adimensional 
de Reynolds que corresponde a la relación entre los esfuerzos inerciales y los de viscosidad:

 Re = (ps × U × h)/us (5.9)

donde: ps es la densidad del fl ujo de sedimentos; U es la velocidad media del fl ujo; h es el 
grosor del fl ujo (en algunos casos corresponde al radio hidráulico), y us es la viscosidad apa-
rente del fl ujo.

Para los fl ujos gravitativos de sedimento con un comportamiento no newtoniano, la ex-
presión del número de Reynolds (Nemec, 1990) es:

 Re = (ps × U 2 – n × hn)/us (5.10)

donde n es un índice de comportamiento del fl ujo que corresponde a sus características vis-
cométricas. Cuando el valor n = 1 el fl ujo tiene un comportamiento newtoniano y cuando ese 
valor es diferente a la unidad su comportamiento es no newtoniano. El valor n < 1 correspon-
de a los fl ujos en los que su viscosidad disminuye a medida que son agitados (algo similar a 
lo que sucede con un bote de pintura doméstica). El valor de n > 1 corresponde a los fl ujos 
en los que su viscosidad aumenta a medida que son agitados (algo similar a lo que sucede con 
la salsa mayonesa). En condiciones naturales también existen fl ujos con ese tipo de compor-
tamiento y que, por tanto, llegaran a proporcionar algunas facies características.

El valor crítico del número de Reynolds para el inicio del comportamiento turbulento en 
fl ujos de tipo plástico debe tener un valor mayor que 500 y puede llegar a valores de 50.000 
para sedimentos naturales (Middleton y Southard, 1978).

La expresión que corresponde a la relación inversa entre las fuerzas de fricción y las de la 
gravedad, corresponde al denominado número de Froude. En función del tipo de talud, los 
fl ujos pueden llegar a tener unas velocidades elevadas que sobrepasen los valores críticos del 
número de Froude.

Se conoce que el número de Froude, para fl ujos newtonianos cumple la relación:

 Fr = U/(g × h)1/2 (5.11)

donde U es la velocidad media del fl ujo; g es la constante de la aceleración gravitatoria y h 
corresponde a la profundidad (espesor) del fl ujo. El valor de Fr = 1 se considera el valor crítico 
de un fl ujo en un canal abierto que separa el estadio de baja velocidad, fl ujo tranquilo (sub-
crítico) del de alta velocidad, fl ujo rápido (supercrítico).

En condiciones naturales de traslación de un fl ujo con una cantidad considerable de carga 
sólida, la densidad de la mezcla agua-sedimento puede ser variable de manera que los perfi les 
de velocidad pueden ser también muy variados y difíciles de estimar. De manera que en fl u-
jos de alta densidad la formula clásica del número de Froude no es operativa.

Así, para fl ujos no newtonianos se cumple la relación:

 Fr = m/(p' × C × w × h(g × h)1/2 (5.13)

y la relación:

 Fr* = Fr/(cos B)1/2 (5.14)
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donde p' es el peso especifi co de las partículas; C es la concentración de las partículas (fracción 
sólida); w es la anchura del fl ujo; B es el ángulo de inclinación de la pendiente, h es la altura 
del fl ujo y m es la relación entre la carga sólida (masa) y fl ujo (descarga).

Por analogía con los fl ujos clásicos se considera que con valores de Fr* < 1 el fl ujo es sub-
crítico, y por el contrario con valores de Fr* > 1 el fl ujo es supercrítico. Ahora bien, en la 
formulación anterior los valores de relación masa-fl ujo son medibles, mientras que las concen-
traciones de partículas no son medibles y, por tanto, sus valores deben ser supuestos. Por tan-
to, en condiciones de alta densidad (un fl ujo con una carga tractiva considerable), el compor-
tamiento del fl ujo (fl ujo tranquilo-fl ujo rápido) puede ser supercrítico con valores del número 
de Froude variables.

Resalto granular

Cuando se trata de fl ujos gravitativos de sedimento con una densidad bastante alta, el 
fenómeno del resalto hidráulico se conoce con el nombre de resalto granular y se comporta 
de una manera similar (fi gura 5.12). Así, el resalto se genera cuando el régimen de fl ujo pasa 
de tipo rápido a tipo tranquilo, se produce una disipación importante de energía, se incre-
menta la profundidad del fl ujo tranquilo y se ocasiona un frenado dinámico del conjunto del 
fl ujo. Como que el caudal debe ser prácticamente constante, la ecuación de continuidad para 
un fl ujo cargado de sedimentos se expresa así:

 p1 × u1 × h1 = p2 × u2 × h2 (5.15)

Fr, corresponde al número de Froude; los subíndices 1 y 2 corresponden a las regiones anterior 
y posterior al resalto; p es la densidad, u corresponde a la velocidad y h es la altura (profun-
didad) del fl ujo.

L = Longitud del resalto
h2/h1 = Relación de grosor del flujo a través del resalto Ruptura de 

la pendiente

FLUJO DE SEDIMENTO

h
1

L
Fr

1 > 1
Fr

2 ≤ 1
(p

1, u
1)

(p
2, u

2)

h
2

Figura 5.12. Características de un resalto hidráulico (hydraulic jump), condicionado por una brusca ruptura de 
la pendiente topográfi ca y donde se produce el tránsito de alto régimen de fl ujo (supercrítico) a bajo régimen 
de fl ujo (subcrítico). La longitud de los vectores es directamente proporcional a la velocidad. Véase explicaciones 
en el texto. Modifi cado de Nemec, 1990.

Cuando se genera un resalto (por ruptura de la pendiente, o por la existencia de un obs-
táculo) se pueden acumular sedimentos con estructuras primarias sedimentarias tractivas im-
portantes. Corresponden a conjuntos métricos de láminas (sets) inclinadas contra corriente, 
con un aspecto muy similar a las antidunas pero a muy gran escala.

Como que el resalto es función del ángulo de entrada de la pendiente topográfi ca, ésta 
puede controlar sus características generales. Así (fi gura 5.13), en el caso A el ángulo se aproxi-
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ma al de reposo, en el caso B el ángulo es ligeramente mayor al de reposo. En el caso C el 
ángulo es bastante mayor que el de reposo. En este último caso el resalto granular puede mi-
grar aguas arriba rápidamente (y casi sin límite) a medida que el fl ujo incidente desciende a 
gran velocidad con una carga elevada.

Se produce un efecto muy parecido al de la generación de antidunas en los fl ujos hidráu-
licos newtonianos. A veces sin que exista un obstáculo topográfi co al movimiento del fl ujo, se 
pueden generar oleadas (surges) que pueden prolongarse aguas arriba por distancias considera-
bles y que también se disipan por detrás hacia la parte frontal de la pendiente. El mecanismo 
exacto no es todavía muy bien conocido.

Mecanismos de transporte

Para que los fl ujos de este tipo tengan capacidad propia de traslación, a partir del inicio 
del movimiento efectuado a favor de las pendientes topográfi cas más acusadas, se necesitan 
algunos mecanismos que colaboren al arrastre de las partículas que se mueven en el seno de 

un fl uido encajante que generalmente permane-
ce inmóvil.

Para que ello se produzca, se necesita algún 
mecanismo (Leeder, 1982; Lowe, 1979, 1982; 
Lowe et al., 1986, 2000; Mulder y Alexander, 
2001) que pueda superar los efectos de fricción 
existentes entre las partículas y que se oponen a 
su movimiento (tabla 5.1).

Los mecanismos generales son:

1.  Colisiones sucesivas entre las partículas, 
de una manera similar a lo que se co-
noce con la denominación de rebote

Fr*1  > 1
FLUJO SEDIMENTARIO Fr*2  < 1

PENDIENTE

Posición fijada

por la obstrucción

Posición fijada por el resalte

Fr*2  < 1

Fr*1  > 1
Fr*1  > 1

r = Ángulo de reposo

Gradiente, 

(18°) (38°)[ r + 3°] [ r + 8°]

A B C

CBA

8

6

4

2

0

Fr*1

Ruptura de
la pendiente

Materiales
acumulados

OBSTRUCCIÓN
AL FLUJO

Pérdida
de capacidad

Materiales acumulados

Fr*2

Fr*2

Figura 5.13. Tipos principales de comportamiento de los resaltos granulares en función de la variación del gradien-
te. A) Gradiente similar al ángulo de reposo. B) Gradiente ligeramente mayor que el ángulo de reposo. C) Gra diente 
bastante mayor que el ángulo de reposo. Modifi cado de Brennen et al., 1983 en Nemec, 1990.

Comportamiento Tipo de fl ujo Mecanismo 
de sustentación

Fluido Fluido 
fl uidal

Corriente de turbidez Tubulencia del fl uido

Flujo fl uidifi cado Escape total del fl uido 
de los poros

Fluido licuefactado Escape parcial del fl ui-
do de los poros

Plástico 
(Bingham)

Debris 
fl ow

Flujo granular Presión dispersiva

Colada de todo o de-
bris fl ow cohesivo

Soporte de la matriz
Densidad de la matriz

Tabla 5.1. Comportamiento de los fl ujos gravitativos de sedimento, basado en 
los mecanismos de sustentación (soporte) de las partículas. Modifi cado de 
Lowe, 1979.
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 elástico. Al ir impactando entre sí, generan una presión dispersiva que posibilita la 
suspensión y, por tanto, el transporte de las partículas.

2. Empuje ascensional generado por el escape de fl uidos hacia arriba. En este caso exis-
ten dos variantes muy parecidas pero que tienen gran cantidad de similitudes. Corres-
ponderían a los fl ujos fl uidifi cados cuando las partículas se hallan soportadas total-
mente por el escape de fl uidos, y a los fl uidos licuefactados cuando las partículas sólo 
son soportadas parcialmente por el escape de los fl uidos y necesitan algún tipo de 
turbulencia para continuar suspendidas (fl otabilidad).

3. La fl otabilidad de las partículas también es efectiva cuando existe una buena turbu-
lencia capaz de soportarlas, y se desarrolla preferentemente en el seno de la mezcla 
fl uido-sedimento cuando ésta puede alcanzar velocidades elevadas de propagación.

4. Las partículas también pueden estar soportadas por una matriz cohesiva que, dependien-
do de su densidad y viscosidad, puede proporcionar una fl otabilidad completa a las 
partículas de mayor tamaño, y/o una lubricación de las mismas durante su transporte.

Es evidente que esta clasifi cación de los 
principales mecanismos que inciden sobre 
las partículas cuando éstas inician un movi-
miento en forma de fl ujo gravitativo de se-
dimento, es un tanto teórica. En condicio-
nes reales acostumbra a suceder que un 
mismo fl ujo no sólo se comporta de una de 
esas maneras durante el transporte, sino que 
puede ir variando su comportamiento a me-
dida que se va trasladando (tabla 5.2). En 
defi nitiva, los criterios de clasifi cación de los 

fl ujos gravitativos de sedimento se basan en el 
diferente comportamiento que muestran las 
partículas tanto para que se sostengan y se 
transporten, como para que se asienten y de-
positen. La predominancia de un tipo u otro 
de mecanismo de sustentación es de gran uti-
lidad en la clasifi cación de los fl ujos gravitati-
vos de sedimento.

Atendiendo a criterios de viscosidad y den-
sidad relativas, los fl ujos gravitativos de sedi-
mento varían desde los que tienen una alta 
densidad y alta viscosidad hasta los que tienen 
una baja densidad y baja viscosidad (fi gu-
ra 5.14). En este caso los primeros reciben el 
nombre genérico de fl ujos de detritos (debris 
fl ows) y tienen un comportamiento reológico 
muy característico (fl ujos no newtonianos). Los 
segundos tienen un comportamiento fl uido, se 
denominan fl ujos fl uidales (fl uidal fl ows) y tie-
nen un comportamiento muy similar al de 

Ti
po

 d
e 

fl u
jo

Carácter de fl ujo

Laminar Turbulento

Corriente de turbidez de baja densidad

Resedimentación

Flujo fl uidizado

Corriente de turbidez 
de alta densidad

Flujo licuefactado 
(resedimentación)

Flujo ganular

Colada de lodo

Tabla 5.2. Nomenclatura de los fl ujos gravitativos de 
sedimento en función de su tipo de transporte en régi-
men laminar y/o en régimen turbulento. Modifi cado de 
Lowe, 1979.
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Figura 5.14. Esquema conceptual de las relaciones existentes entre los princi-
pales mecanismos de transporte y acumulación de los fl ujos gravitativos de se-
dimento. Modifi cado de Lowe, 1982.
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los  fl ujos newtonianos (Baas, 2004). Todavía existe un tipo intermedio que corresponde a 
aquellos fl ujos con baja viscosidad y alta densidad, que tienen un comportamiento intermedio 
(Mulder et al., 2003; Pierson, 2005) aunque predominan los caracteres fl uidales debido a su 
baja viscosidad relativa (fi gura 5.15). Corresponderían, al menos en parte, a los denominados 
fl ujos hiperconcentrados (hyperconcentrated fl ows).
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Figura 5.15. Tipos de depósito y fábricas características generadas por los fl ujos gravitativos de sedimento (1-13). 
El caso 11 corresponde a sedimentos completamente transportados por un fl ujo turbulento de tipo newtoniano 
que genera secuencias de tipo «Bouma» (Ta-Te). En otros casos (6-13) los fl ujos son de alta densidad con inte-
racción de los sedimentos de grava (R2-R3) o de los tramos arenosos con algunos clastos dispersos (S1-S3). Las 
líneas de conexión son conceptuales. Las uniones sin fl echa corresponden a dos casos extremos conocidos, con 
algunos pasos intermedios supuestos. Las fl echas indican los casos extremos de una variación procesual transi-
cional. Modifi cado de Lowe, 1982.
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Estas dos categorías generales, fl ujos de detritos (debris fl ows) y fl ujos fl uidales (fl uidal fl ows) 
pueden subdividirse todavía más atendiendo la importancia relativa durante el período de 
transporte, los procesos de sustentación de las partículas. Así, se pueden dividir en:

a) Flujos granulares (grain fl ows).
b) Flujos fl uidizados (fl uidized fl ows).
c) Flujos licuefactados (liquefi ed fl ows).
d) Corrientes de turbidez (turbidity currents).
e) Coladas de fango y/o detritos (mud fl ows, cohesive debris fl ows o debris fl ows).

Así, el mecanismo iniciador del movimiento de los fl ujos gravitativos de sedimento corres-
ponde a una vibración, temblor o impacto en una zona de topografía acusada, a partir del cual 
empiezan a deslizarse los fl ujos, la detención de éstos también se realiza de una manera un 
tanto particular y bastante brusca.

En principio existen dos mecanismos principales responsables de la sedimentación en los 
fl ujos. Por un lado en los fl ujos fl uidales las partículas tienden a acumularse individualmente 
a partir de las formas de fondo (bed forms) mediante las que se trasladan (formas tractivas) o 
indirectamente por la acumulación de la carga en suspensión. En los fl ujos plásticos, que se 
van deformando a medida que se trasladan (debris fl ows), las partículas se depositan en masa 
por cuajamiento (engelamiento o congelación) que se puede deber a un incremento de la fric-
ción entre las partículas (frictional freezing).

Se propone una fi gura (basada en unos gráfi cos realizados por Le Fournier, 1981), don-
de queda refl ejado el carácter dominantemente laminar o turbulento de los diferentes tipos de 
fl ujos gravitativos de sedimento (fi gura 5.16). Aquí sólo se trata de los fl ujos gravitativos de se-
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Figura 5.16. Esquema conceptual de las relaciones entre los diversos tipos de fl ujos gravitativos de sedimento. 
La dilatancia dinámica se va incrementando signifi cativamente en el sentido de la fl echa mayor (Le Fournier, 
1981, comunicación personal). Modifi cado de Colombo y Marzo, 1987.
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dimento, susceptibles de contribuir a la formación de los abanicos aluviales y que correspon-
den a algunos tipos de fl ujos granulares, y sobre todo a los fl ujos de coladas de fango y/o de 
derrubios. Según su comportamiento, los fl ujos pueden caracterizarse por ser de alta densidad 
y alta viscosidad, de alta densidad y baja viscosidad (fi gura 5.17), y de baja densidad y baja 

Figura 5.17d. La acumulación de clastos (cluster) en un contexto are-
noso con estratifi cación cruzada indica un transporte muy energético, 
tractivo, hidráulico, turbulento y con una alta densidad.

Figura 5.17. Tramo conglomerático constituido por clastos redon-
deados con una selección relativamente buena, entre los que des-
tacan algunos mayores. La presencia de un clasto (bloque) de gran 
tamaño, elevado con respecto a la base, sugiere que los materiales 
han sido transportados por un fl ujo tractivo, turbulento y de alta 
densidad. El acusado redondeamiento del bloque sugiere que se 
trate de un gran clasto reelaborado de un episodio conglomerático 
anterior (clasto de segunda generación).

Figura 5.17a. Depósito arenoso en el que se encuentran alineados 
diversos clastos de segunda generación. La estratifi cación cruzada 
indica un transporte tractivo, hidráulico, turbulento y con una alta 
densidad.

Figura 5.17b. Megaclasto con más de dos metros de diámetro 
máximo que fl ota en un depósito arenoso con estratifi cación cru-
zada. El contexto sugiere que ha sido acumulado mediante un 
transporte tractivo, hidráulico, turbulento y con una alta densidad.

Figura 5.17c. Los grandes clastos, inmersos en materiales areno-
sos, están alineados sobre una discontinuidad erosiva. Esta facies 
sugiere un transporte tractivo, hidráulico, turbulento y con una alta 
densidad.



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

114

viscosidad. En contexto subaéreo, en el que se desarrollan predominantemente los abanicos 
aluviales, excepto las corrientes de turbidez (sensu stricto), se pueden desarrollar los diferentes 
tipos de fl ujos ya mencionados. Ahora bien, los depósitos, las facies y asociaciones de facies 
generadas por los fl ujos fl uidifi cados, los fl ujos licuefactados y las corrientes de turbidez, son 
tratados en otros capítulos de este libro.

Se ha tenido conocimiento de la actividad de un volcán de fango (mud volcano) que sigue 
activo en la actualidad (2008) y que se desarrolla como consecuencia de la reciente perforación 
(2006) de un pozo de prospección de gas en la isla de Java (Lusi mud volcano). Parece ser que 
el objetivo de la perforación era un profundo tramo de areniscas con trazas de gas, recubierto 
por un continuo nivel de calizas. El primer tramo de la perforación se realizó con un entubado 
de acero mientras que la parte inferior se realizó sin entubar. Cuando la sonda perforó las cali-
zas y el nivel de gras, se produjo una descompresión súbita de los niveles confi nados que estaban 
a alta presión, eso condicionó una fl uidifi cación y licuefacción de los niveles superiores consti-
tuidos por una alternancia de fangos y arenas. El fl ujo arrastrado por el brusco escape de gas 
fue ascendiendo hacia la superfi cie, primero por la traza del pozo y luego por fi suras laterales 
que se fueron abriendo rápidamente. Así, se produjo la aparición en superfi cie de un volcán de 
fango con una descarga diaria variable entre 7.000 y 150.000  m3 a una temperatura media 
de 100 °C. Esto ha ocasionado una catástrofe de gran magnitud, con desgracias personales (tre-

ce vidas) y grandes pérdidas materiales (Davies, 2007). 
Actualmente existe un lago de fango que ocupa casi 
20  hectáreas con una profundidad media del orden 
de  20  m que se extiende sobre una zona habitada 
(asentamientos y campos de cultivo). Este es un caso 
de fl uidifi cación-licuefacción de sedimentos producida 
por la actividad humana, en un contexto no marino.

Flujos granulares

En este tipo de fl ujos (grain fl ows) las partículas 
se mueven libremente a partir de la presión dispersi-
va generada por las sucesivas colisiones e impactos 
entre las propias partículas. Cuando las partículas son 
de granulometría arena, los fl ujos sólo pueden desa-
rrollarse en medios subacuáticos a partir de pendien-
tes variables entre 18° y 20° de inclinación, deposi-
tando capas unitarias del orden de 5  cm de grosor. 
En medios sedimentarios subaéreos han sido citados 
en zonas y episodios de acumulación eólica y con 
pendientes del orden de 25°-35°. Cuando estos fl ujos 
se deslizan sobre una pendiente, se siguen moviendo 
hasta que las primeras partículas inciden sobre una 
superfi cie plana o con una acusada pendiente menor. 
Entonces se produce una congelación (freezing, enge-
lamiento) del movimiento que avanza rápidamente en 
sentido retroactivo hacia la parte posterior del fl ujo. 
Los depósitos no muestran ninguna forma de acumu-
lación característica, sino que corresponden a la de-
tención del mismo fl ujo que estaba siendo transpor-
tado (fi gura 5.18).

Figura 5.18a. Episodios de fl ujo acuoso con gran cantidad de carga trac-
tiva arenosa y diversos tipos de detritos orgánicos. Los límites precisos de 
los diversos depósitos sugieren que el agua, que se infi ltra bruscamente 
debido a la alta permeabilidad de los materiales arenosos infrayacentes, 
no tiene capacidad de removilizar los materiales ya acumulados. Se pro-
duce, por tanto, una marcada acreción arenosa.

Figura 5.18. Depósitos actuales de fl ujo granular (grain fl ow) generados 
por diversos episodios de acumulación. Estos quedan resaltados por sus 
límites nítidos en los que se encuentran las granulometrías más gruesas. 
El martillo señala la parte mas distal de uno de esos episodios granulares.
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Cuando los materiales granulares tienen 
granulometría grava, las pendientes necesarias 
para su deslizamiento deben ser algo mayores 
y el grosor del depósito también debe ser ma-
yor (fi gura 5.19). El mecanismo de detención 
de los fl ujos granulares, independientemen-
te de su granulometría, corresponde a un cua-
jamiento friccional. La fábrica de los  depósitos 
resultantes es soportada por los clastos (clast 
o grain supported) y muestra por lo general 
una gradación granulométrica inversa (Lowe, 
1982). Los depósitos corresponden a diversos 
episodios circulantes por las caras de avalan-
cha tanto en régimen subaéreo como en régi-
men subacuático, y por lo general muestran 
una disposición en ángulo de reposo y una 
cierta tendencia granulométrica negativa.

Flujos de fango y/o detritos

Los fl ujos de este tipo (mass fl ows, mud 
fl ows, debris fl ows) transportan las partículas y 
la matriz de forma masiva. Los fl ujos de de-
tritos desarrollados en contextos subaéreos, 
caracterizados por una gran cantidad de carga 
sólida en relación al volumen total del fl ujo, 
se comportan como una masa única de agua 
y sedimentos. Los fl ujos de detritos que acos-
tumbran a mostrar una fase continua que co-
rresponde a agua y lutitas y una fase discon-
tinua que corresponde a los clastos acarreados 
(Brea et al., 2005), tienden a comportarse 
como un fl ujo plástico tipo Bingham (Middle-
ton y Southard, 1978) antes que como un 
fl ujo fl uidal. El transporte se efectúa median-

te la cohesión mostrada por una matriz constituida por una mezcla de agua y sedimento, 
antes que por una presión dispersiva originada por la colisión entre los fragmentos granulares 
(Middleton y Hampton, 1976; Lowe, 1982; Johnson, 1970; Hampton, 1975, 1979; Rodine 
y Johnson, 1976; Johnson y Rodine, 1984; Takahashi, 2007). De esta manera, la cohesión 
entre las partículas que forman la matriz implica el comportamiento no newtoniano del fl ujo. 
Así, se necesita un esfuerzo inicial (esfuerzo de cedencia, yield stress), necesario para iniciar el 
movimiento del conjunto del fl ujo.

Dependiendo de la proporción de la matriz con respecto a los clastos, se pueden encon-
trar dos extremos de una gradación casi continua. Desde los depósitos en que los grandes 
bloques se hallan suspendidos totalmente por la matriz cohesiva (fi gura 5.20) lutítica, hasta 
aquellos en los que existe una gran cantidad de clastos lubricados por una matriz lutítica 
situada entre los mismos (debris fl ows). Evidentemente en la denominación de esa «matriz 
lutítica» caben casi todas las posibilidades, desde una matriz constituida por lutita en una 
proporción muy elevada, hasta el extremo de que esa matriz sea arenosa o con un porcenta-
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Figura 5.19. Esquema conceptual de los diversos tipos de procesos relacionados 
con fl ujos gravitativos de sedimento que se movilizan a favor de pendientes pro-
nunciadas. Los perfi les de velocidades son esquemáticos. Con la denominación 
de avalanchas se engloban diversos procesos que incluyen algunos desplomes 
(colapsos, slumps) y deslizamientos. Modifi cado de Nemec, 1990.
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Figura 5.20. Depósito de fl ujo masivo (debris fl ow) 
generado mediante un transporte en masa por un 
fl ujo altamente viscoso y de alta densidad (ver fi gu-
ra 5.24a). Los clastos se hallan dispersos en una 
matriz lutítico-arenosa que favorece su fl otabilidad 
y transporte.

Figura 5.20a. La disposición verticalizada del clas-
to carbonatado inmerso en una matriz lutítica su-
giere que fue transportado y acumulado en esa po-
sición, en un contexto en el que el clasto quedó 
soportado por la alta viscosidad del fl ujo lutítico. El 
lápiz de carpintero tiene una longitud de 20 cm.

Figura 5.20b. Conglomerado desorganizado. Se 
aprecian dos niveles que sugieren diferentes episo-
dios de fl ujo masivo (debris fl ows) superpuestos.
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je de clastos muy elevado y de pequeño tamaño que, a su vez, también sea lubricada (fi gu-
ra 5.21) por lutitas dispersas. Por tanto, para que se produzca el movimiento de unos mate-
riales de ese tipo se necesita un mecanismo de fl otabilidad, en este caso la cohesión de la 
matriz, que sea capaz de soportar a los clastos y que éstos puedan ser transportados en masa 
sin que se produzcan, en la mayoría de los casos, fenómenos de colisión entre los mismos.

Para que estos fl ujos se empiecen a generar se necesita, un área fuente con sufi cientes 
materiales detríticos como para constituir un fl ujo. En segundo lugar, se necesitan unas zonas 
de acopio de esos materiales en pendientes topográfi cas abruptas, y en tercer lugar, se preci-
sa un mecanismo que sea capaz de iniciar el movimiento. Este último puede corresponder a 
lluvias prolongadas y/o muy violentas que incidan sobre la zona de acumulación de materia-
les (Beaty, 1970; Bull, 1972, 1977; Hampton, 1975, 1979; Wasson, 1977), y éstos empiezan 
a moverse a medida que van empapándose en agua y superándose el coefi ciente de rugosidad 
de los materiales. Esto correspondería a fenómenos que afectan a los materiales acumulados 
superfi cialmente sobre una pendiente topográfi ca. En otros casos, un deslizamiento previo 
puede generar una presa natural que actúa como dique que puede retener una gran cantidad 
de sedimentos. La ruptura de la presa puede ocasionar la remoción de los sedimentos acu-
mulados que, en ocasiones, puede corresponder a un volumen de gran magnitud (Saula et 
al., 2002).

Figura 5.21a. Depósito conglomerático masivo con fá-
brica clastosoportada (véase fi gura 5.24b). La matriz 
lutítica debe haber favorecido la lubricación de los 
clastos durante su período de transporte.

Figura 5.21. Depósito conglomerático masivo con fá-
brica matrizsoportada (véase fi gura 5.24b). La matriz 
predominantemente lutítica ha favorecido la lubrica-
ción de los clastos durante su período de transporte. 
El redondeamiento de los clastos sugiere que proceden 
de la removilización de un conglomerado anterior. Mira 
taquimétrica como escala.
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Tipos de comportamiento

En períodos recientes se ha podido comprobar que existen algunas coladas de detritos que 
cambiaban de comportamiento, a medida que iban descendiendo por la ladera. Así, en un 
caso concreto de las inundaciones de 1982 en Cataluña (Corominas et al., 1988; 1990), el 
deslizamiento empezó de una forma rígida a partir de una zona de ruptura rotacional situada 
en la subsuperfície, con la formación de contactos netos por fractura con respecto a los mate-
riales encajantes laterales. Estos contactos, además, mostraban la existencia de estrías de falla 
en los dos labios de la fractura. Se originaron también unos diques laterales causados por un 
cierto desbordamiento a partir del momento que se produjo la ingestión importante de aguas 
subterráneas. En un cierto momento se observó un cambio de comportamiento, pasando del 
tipo rígido inicial a uno fl uidal hacia la parte más baja y externa de la colada. Cuando el com-
portamiento fue rígido, la colada efectuó trabajos de erosión basal, mientras que en su  período 
de comportamiento fl uidal se adaptó a las irregularidades preexistentes sin necesidad de efec-
tuar ninguna erosión. Este es un caso bastante reciente, similar al del deslizamiento de Oliva-
res en la provincia de Granada, realizado en abril de 1986 (Chacón y López, 1988), en el que 
a partir de un deslizamiento rígido, se produjo un cambio a comportamiento fl uidal hacia el 
fi nal del episodio de fl ujo. Es evidente, también, que sólo se puede considerar como fl ujo 
masivo a las partes fl uidales y fi nales de los descritos anteriormente. Es interesante poder cons-
tatar que también muchos de los fl ujos masivos responsables de la generación de los abanicos 
aluviales se pueden haber originado inicialmente por fenómenos de caída, que luego evolucio-
nan en sentido distal a fl ujos verdaderamente masivos.

Se han citado (Sharp y Nobles, 1953) velocidades de traslación de los fl ujos de barro (co-
ladas de lodo, mud fl ows), que varían entre 0,3 m/seg y 4,35 m/seg. La velocidad varía con las 
características de rugosidad de la superfi cie del terreno sobre el que circulan los fl ujos masivos, 
con el ángulo de la pendiente topográfi ca y con la fl uidez interna del fl ujo. Esta fl uidez, a su 
vez depende de la densidad, de la viscosidad, de la carga y del espesor de las unidades de fl u-
jo. Así, los rangos de velocidades son característicos de determinados fl ujos y podrían variar 
de unos fl ujos a otros (Takahashi, 2007).

Se puede determinar el rango de velocidades en función de la pendiente, de la viscosidad, 
del espesor del fl ujo y de su densidad (Sharp y Nobles, 1953), mediante la relación:

 U = (d × g × sen B × h2)/u2 (5.16)

donde U es la velocidad superfi cial, d es la densidad del fl ujo masivo, g es la constante de la 
aceleración gravitatoria, B es el ángulo de la inclinación de la pendiente, h corresponde al es-
pesor del fl ujo y u corresponde al coefi ciente de viscosidad. Los fl ujos varían desde los mas 
lentos con velocidades de pocos centímetros por hora, hasta los mas rápidos que llegan a al-
canzar velocidades del orden de hasta 60 km/h (Curry, 1966).

Una de las características más citadas de este tipo de fl ujos es que su comportamiento debe 
ser fl uidal en régimen laminar, tal como parecen atestiguar la presencia de materiales muy 
fi nos y friables colocados de una manera más o menos paralela a la base de los depósitos y 
englobados por éstos (Bull, 1972; Johnson, 1970; Fisher, 1971). Ahora bien, eso implica que 
este tipo de fl ujos se adapte siempre a las irregularidades preexistentes del terreno sobre el que 
circula.

Por otro lado, se conoce que algunas coladas de tipo masivo pueden llegar a tener un cier-
to comportamiento turbulento. Tiempo atrás ya se había sugerido (Enos, 1977) la posibilidad 
de que muchos fl ujos de tipo cohesivo podían haber sido turbulentos en algún estadio de su 
evolución, ya que mostraban clastos enormes en relación al tamaño de las partículas restantes 
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que implicaban la existencia de otras fuerzas superiores a las de fl otabilidad y cohesividad de 
la matriz. Se han descrito algunos ejemplos en estado fósil de fl ujos que muestran comporta-
mientos de este tipo (Colombo, 1980; Nemec y Steel, 1984), con la particularidad de que 
según sea el tipo de materiales que transporten y, fi nalmente, según sea su contenido en agua 
se podrán comportar más o menos turbulentamente. Así, este tipo de fl ujos puede tener com-
portamiento laminar y/o comportamiento turbulento, con la particularidad de adaptarse al 
sustrato o de erosionarlo y, por tanto, con la posibilidad de transportar únicamente los mate-
riales originales o también pueden ir ingestando otros por la zona de tránsito.

En los lugares donde se han descrito fenómenos coetáneos parecidos, se ha podido cons-
tatar que los materiales de las coladas de detritos con comportamiento predominantemente 
laminar, transportan la mayoría del material (por ejemplo, árboles y vegetación) sin una moción 
signifi cativa de su posición original relativa. En cambio en su parte delantera muestran un 
funcionamiento en forma de rodillo (muy similar al movimiento frontal de las orugas de 
un tractor de cadenas), que remueve e ingesta el material preexistente y posibilita que el ma-
terial que le sigue se adapte a las irregularidades del terreno. Cuando la colada ha ido descendien-
do por una ladera, en principio tiene una forma de gran gota con un grosor importante en la 
parte central, que posibilita el desbordamiento local de la misma. Estos desbordamientos, en 
contacto con el encajante se detienen rápidamente, y la «gota» sigue su propia trayectoria 
abandonándolos. Constituyen unos diques laterales (levees, albardones) característicos (fi gu-
ra 5.22) donde se van depositando materiales, que a la larga condicionan una pérdida impor-
tante del volumen de la «gota» deslizada. Representan, por tanto, una disminución signifi ca-
tiva del grosor de la colada a medida que ésta se desplaza. Cuando se produce la detención de 
la colada, lo primero que se detiene de una manera brusca es la parte frontal. Ese frente, que 
puede tener una disposición planimétrica más o menos redondeada va cambiando a una mor-
fología lobulada y cada uno de esos pequeños lóbulos, generados por una pequeña continuación 
selectiva del movimiento de traslación, muestra una cierta imbricación de los materiales clás-
ticos. Esto se debe a que cuando la parte frontal se ha detenido, los materiales que le siguen 
todavía mantienen un movimiento de traslación y se generan pequeños planos de cizalla obli-
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Figura 5.22. Representación idealizada del movimiento de un fl ujo de detritos (debris fl ow). 1) Oleadas (surges); 
2) lóbulo; 3) cabeza (gota); S) sección longitudinal; P) planta; T) sección transversal; i) depósitos laterales; m) 
depósitos medios. Los trazos gruesos indican planos de discontinuidad que se generan una vez se ha detenido la 
cabeza, por el empuje de los sedimentos todavía en moción que vienen por detrás, y posibilitan la formación de 
oleadas. Los trazos más fi nos (P) indican la traza del movimiento de la oleada generadora del lóbulo frontal. Mo-
difi cado de Johnson, 1970.
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Figura 5.22a. Detalle de la parte frontal de una pe-
queña colada de fango detenida en una zona donde 
existe un cambio brusco de pendiente. El aspecto de 
gota indica que todavía existía un cierto volumen 
de sedimentos en movimiento cuando la parte frontal 
se detuvo.

Figura 5.22b. Detalle de la parte frontal de una pe-
queña colada de fango detenida en una zona donde 
existe un cambio brusco de pendiente. El aspecto 
alargado indica que casi todo el fl ujo ya se había 
acumulado y solo existía una cantidad muy pequeña 
de sedimentos residuales en movimiento.

Figura 5.22c. Detalle de la zona del pequeño cauce por el que se ha deslizado 
una pequeña colada de fango. Hay que resaltar la presencia de los albardones 
(levees) generados cuando el fl ujo de barro desbordaba el pequeño cauce. 
Posteriormente un pequeño fl ujo acuoso ha reutilizado el cauce excavándolo.

Figura 5.22d. Aspecto general de una pequeña colada de fango desarrollada en un 
desmonte arcilloso que corresponde a la cuneta de una carretera en construcción. 
Se aprecia la zona de desprendimiento de materiales resaltada por los restos de una 
cicatriz. El cauce muestra los albardones característicos y una pequeña incisión 
posterior. La zona de acumulación coincide con una ruptura signifi cativa de la pendiente. Tanto los contactos nítidos del depósito, como su 
forma y distribución sobre las irregularidades preexistentes, sugieren un transporte predominantemente laminar.
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cuos que posibilitan la transferencia de mate-
rial desde atrás hacia delante (fi gura 5.23). Este 
es un proceso similar al de las oleadas de de-
tención descritas tanto en condiciones subaé-
reas (Hsü, 1975; Takahashi, 2007) como en 
condiciones subacuosas (Lowe, 1982).

Depósitos generados

Las fábricas de estos depósitos pueden ser 
totalmente desorganizadas con los clastos de 
mayor tamaño dispersos en el seno de una ma-

triz predominantemente arcillosa (fi gura 5.24a). En algunos casos los clastos mayores muestran 
una fábrica localmente soportada por los clastos, y la matriz, que puede llegar a ser del orden 
del 5% del total del fl ujo por unidad de volumen (Lowe, 1982), incrementa la fl otabilidad de 
los clastos y los lubrica para posibilitar su transporte. Los depósitos de este tipo muestran una 
fábrica claramente soportada por los clastos con una proporción variable y pequeña de matriz 
arcillosa (fi gura 5.24b). En otros casos las fábricas pueden sugerir algún tipo de fuerzas que 
actuaban durante el transporte sobre las partículas, abarcando desde presiones dispersivas ori-
ginadas por los impactos de los clastos entre sí (posible gradación inversa), hasta condiciones 
de fl otabilidad causadas probablemente por vórtices de turbulencia localmente intensa que van 
declinado (gradación granulométrica con tendencia positiva). En algunos casos cuando las 
condiciones de turbulencia son muy intensas y a la vez existe una carga tractiva muy impor-
tante (caso situado prácticamente en el límite entre los fl ujos masivos y los fl ujos tractivos), 
puede producirse una separación de fases en la que los materiales más gruesos se depositen 
normalmente con una gradación granulométrica positiva en las zonas basales del depósito. Los 
materiales de granulometría más fi na, pero en una proporción muy alta, sufren un proceso de 
cuajamiento que implica una congelación de toda la dispersión sin que exista la posibilidad 
de una selección granulométrica. Se han citado algunos ejemplos (Lowe, 1982; Ghibaudo, 
1992) de este tipo de depósitos con (fi gura 5.24c) disposición bipartida.

Figura 5.24. Depósitos cohesivos: A) Depósito masivo, con fábrica soportada por la matriz. Los clastos han sido 
transportados fl otando en la matriz cohesiva. B) Depósito masivo con fábrica clasto soportada. Los elementos han 
sido lubricados por una matriz lutítica cohesiva, sin soporte fl otante. C) Depósito estratifi cado con un segmento 
inferior depositado a partir de la suspensión de sedimentos dispersos en la parte interior de un fl ujo cohesivo y 
turbulento. Le sigue un congelamiento (cuajamiento, engelamiento) de la parte alta ocasionando que los elemen-
tos mayores queden suspendidos e impidiendo su asentamiento (settling), y comportándose como la porción rígi-
da del fl ujo cuando se produce la acumulación de la capa suspensiva inferior. Modifi cado de Lowe, 1982.
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Figura 5.23. Secciones esquemáticas de un fl ujo masivo (debris fl ow) que se 
transporta mediante un cauce con sección en V: A) el fl ujo se halla confi nado 
dentro del cauce del canal; B) el fl ujo desborda al canal; r) depósitos rígidos (ta-
pón, plug); t) depósitos laterales; m) depósitos medios; l) depósitos laterales. 
Modifi cado de Middleton y Hampton, 1973; Johnson, 1970.
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Las fábricas de este tipo de depósitos de colada de detritos pueden mostrar varios tipos de 
gradaciones (fi gura 5.25), así como bases claramente erosivas y alguna estratifi cación interna, 
de manera que todo esto sugiere que durante el transporte los materiales han pasado por diver-
sos estadios (Shultz, 1984) en los que la turbulencia podría ser muy importante. Esto corres-
pondería a fl ujos muy densos en los que la alta concentración de partículas, condiciona un 
comportamiento de tipo masivo (fi gura 5.26). En estos depósitos existen signos evidentes de 
que el transporte no se ha realizado de una sola vez para un episodio determinado, sino que la 
existencia de delgadas capas de areniscas conglomeráticas parecen indicar detenciones momen-
táneas de las coladas, con la posibilidad de que exista algún pequeño retrabajamiento superfi cial 
a cargo de corrientes acuosas tractivas de escasa entidad. Este retrabajamiento acuoso puede ser 
muy importante cuando los períodos de detención de las coladas son muy largos o después de 
la detención de la colada y antes de la deposición del siguiente episodio masivo (fi gura 5.27). 
Además la gradación granulométrica vertical positiva-negativa se repite varias veces, hasta acabar 
aproximadamente con una gradación negativa-positiva a techo de los depósitos. Todo ello, jun-
to con la mala selección de la matriz, así como la gran abundancia de clastos, sugiere la exis-
tencia de algunas oleadas internas tal como las descritas anteriormente (Nemec y Steel, 1984).

También existen depósitos bastante masivos en los que se puede reconocer su base clara-
mente erosiva, la presencia de una estratifi cación cruzada muy difusa resaltada por las alinea-
ciones de grandes clastos intercalados con otros de menor tamaño, la presencia (fi gura 5.17) 
de grandes clastos (clastos fuera de escala, outsized clasts), así como una difusa gradación granu-
lométrica positiva a gran escala, sugieren la existencia de fl ujos muy densos, altamente turbu-
lentos (fi gura 5.28) y con una competencia muy grande (Postma y Roep, 1985). En este caso, 
sólo la geometría a gran escala del depósito, así como sus equivalencias laterales y algún tipo 
específi co de facies, permitirían diferenciarlo de los depósitos de arroyada en manto (sheet fl ood) 
de alta energía que localmente pueden mostrar algún tipo de encajamiento (sheet fl ood, stream 
fl ood), ampliamente descritos en la literatura (Bull, 1972, 1977; Heward, 1978).
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Figura 5.25. Clasifi cación de los fl ujos en función de su compor-
tamiento característico: C) cohesivo-plástico; V) viscoso-fl uido; G) 
granular-colisional. Existen diversos tipos de fl ujos de detritos (de-
bris fl ows): I) plásticos, II) ricos en clastos, III) pseudo plásticos, 
IV) pseudo plásticos con carga inercial. Los fl ujos turbidíticos se 
hallan muy restringidos a una zona intermedia entre los fl ujos 
granulares y los fl uidos-viscosos. Modifi cado de Shultz, 1984.
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Figura 5.26. Diferenciación de los depósitos (diamictitas) generados 
por los fl ujos de detritos (debris fl ows) en función de su empaquetado 
(esqueleto, empacado) y gradación granulométrica. Dmm, masivo y 
soportado por la matriz; Dmg, soportado por la matriz y con gradación 
inversa-normal; Dci, clastosoportado y con gradación granulométrica 
inversa; Dc, masivo y clastosoportado. Modifi cado de Shultz, 1984.
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En condiciones especiales, este tipo de fl ujos puede acarrear grandes cantidades de carga 
sólida y a medida que desciende por los cauces, su comportamiento puede ir cambiando, y 
puede pasar desde fl ujos de alta densidad (fi gura 5.30) con comportamiento casi plástico a 
fl ujos de baja densidad con comportamiento fl uidal. Esto, que es frecuente en contextos suba-
cuosos (Sohn et al., 2002), también se puede realizar en ambientes subaéreos. Así, el cambio 
desde fl ujos de detritos a fl ujos fl uidales con características de tipo fl uvial se realiza de una 
manera transicional (Johnson y Rodine, 1984; Hooke, 1987; Takahashi, 2007). Eso implica 
que en el registro geológico se puedan encontrar, prácticamente en la misma isócrona, asocia-
ciones de facies diferentes que correspondan a sus equivalentes laterales, sugiriendo que el 
fl ujo durante su emplazamiento ha sufrido importantes transformaciones. Los fl ujos de detritos 
se originan, dependiendo de la disponibilidad de detritos y de la cantidad de agua necesaria, a 
partir de un deslizamiento (landslide) y/o un desmoronamiento (slump) masivo que, con un 
movimiento rotacional, se va fragmentando y agitando (batiendo) internamente, hasta conver-
tirse en un masa parecida a la del hormigón (concreto) en la que la incorporación de agua in-
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Figura 5.27. Principales características que muestran los depósitos masivos (debris fl ow) y otras facies asociadas. 
Las potencias pueden variar entre pocos decímetros y algunos metros. Modifi cado de Nemec y Steel, 1984.
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Figura 5.28. Nivel conglomerático con clastos de tamaños diversos 
y fábricas que varían desde clastosoportadas a matrizsoportadas. 
La mala selección, la variación de las fábricas, y sus límites nítidos 
y planos que parecen delimitar unidades de aporte con potencia 
similar a la del clasto mayor, sugieren episodios de alta energía 
en un contexto de fl ujo denso y de alta turbulencia. Corresponde 
probablemente a capas planas (plane beds) de alto régimen de 
fl ujo en un contexto de alta energía. El lápiz tiene 12 cm.

Figura 5.28a. Visión general de la situación del tramo descrito 
anteriormente. Es remarcable la disposición de las unidades me-
nores en forma de capas planas.

Figura 5.28b. Unidades conglomeráticas con tendencia vertical 
granodecreciente. Es notable la disposición horizontal de los nive-
les de conglomerados desorganizados. Estas características sugie-
ren que las gravas fueron transportadas por corrientes turbulentas, 
de gran energía, corta duración y alta densidad.

Figura 5.28c. Horizontes conglomeráticos con tendencia vertical 
granodecreciente. Es muy característica la disposición casi hori-
zontal de los niveles de conglomerados desorganizados resaltados 
por unas bases erosivas planares. Estas características sugieren 
que las gravas fueron transportadas por corrientes turbulentas, de 
gran energía, y corta duración. La alta densidad del fl ujo queda 
sugerida por la disposición de los clastos mayores (out-sized 
clasts), situados bastante por encima de la cicatriz erosiva basal.

Figura 5.28d. Visión detallada de los niveles conglomeráticos ya 
descritos (fi gura 5.28c). Hay que resaltar la cierta desorganización 
de los conglomerados y su marcado carácter poligénico y polimodal. 
Que los clastos más duros (cuarcitas) presenten una morfología más 
redondeada que los más blandos (pizarras) sugiere un retrabaja-
miento de conglomerados anteriores (clastos de segunda genera-
ción).
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crementa la presión de fl uido en los poros 
del material. También se originan a partir 
de una papilla (slurry) de agua y lutitas 
(limos y arcillas) que va erosionando el 
canal por el que circula, de manera que 
va incorporando materia sólida hasta que 
los materiales granulares alcanzan una 
proporción del 80-90%.

Durante el transporte casi no se efec-
túa ningún tipo de selección granulomé-
trica excepto la que se produce en las 
 ondas internas de los fl ujos algo más fl ui-
dales, caracterizadas por mostrar una par-
te frontal con una gran acumulación de 
los materiales clásticos de granulometría 
más gruesa. Como que la densidad de la 
masa en movimiento es muy parecida a 
la de los clastos que acarrea, esta puede 
llegar a transportar clastos con un diáme-
tro muy similar al de la potencia máxima 

del fl ujo. Dependiendo de la cantidad de materiales de granulometría fi na implicados, estos 
fl ujos pueden tener fábricas matriz-soportadas cuando los fl ujos son muy densos, y fábricas 
clasto-soportadas cuando su comportamiento es marcadamente fl uidal. Los estudios experi-
mentales (Van Steijn, 1988; Van Steijn y Coultard, 1989) indican que en las partes laterales 
de los fl ujos las partículas muestran una orientación groseramente dirigida aguas abajo, mien-
tras que en los lóbulos terminales la orientación de los clastos es aleatoria.

Los fl ujos de barro (mass fl ows, mud fl ows) también se mueven como fl ujos más o menos 
rígidos (plug) mediante ondas relativamente regulares y tienden a formar depósitos lobulados 
sobre superfi cies planas o suavemente inclinadas. En su movimiento de traslación, a diferencia 
de los que sucede con los fl ujos de detritos, pueden ir incorporando tal cantidad de agua que 
se convierten en papillas (slurries) que pueden pasar transicionalmente a fl ujos masivos (hiper-
concentrados) con comportamiento turbulento. Así, los depósitos tienen aspecto de abanicos 
con alguna selección granulométrica y una estratifi cación interna poco desarrollada y muy 
incipiente.

En la quebrada de Humahuaca (Jujuy, Argentina) se producen con una cierta asiduidad 
grandes episodios de fl ujos masivos, canalizados a través de un valle importante que pueden 
llegar a movilizar hasta tres kilómetros cúbicos de materiales (Harrington, 1954; Polanski, 
1966; Spalletti, 1972). En los sistemas aluviales confl uentes también se producen episodios 
muy intensos de descargas acuosas y de sedimentos que pueden llegar a constituir abanicos 
aluviales específi cos, como el de Volcán (Spalletti, 1972). Existe un sistema de distribución de 
las aguas de lluvia de tipo fl uvial pero con la particularidad de que la cuenca de recepción es 
bastante pequeña y con un canal principal de descarga que se halla excavado en forma de un 
valle muy angosto con paredes casi verticales de hasta 50 m de desnivel. La cuenca de recep-
ción se halla emplazada a casi 4.000 m de altura, en unos circos glaciares actualmente vacíos 
y en un contexto de aridez extremada, que solo se ve alterada por precipitaciones pluviales 
muy intensas durante el corto período estival. A lo largo del año se van produciendo repetidos 
desplomes de materiales del encajante y de grandes bloques procedentes de materiales geliva-
dos y morrenas colgantes. Cuando se presentan las grandes lluvias, éstas pueden removilizar 
ingentes cantidades de detritos que son acarreados mediante un fl ujo de alta densidad a través 

Figura 5.29. Tramo conglomerático con clastos mal seleccionados y gran cantidad de 
matriz arenoso-lutítica. La fábrica matrizsoportada sugiere un fl ujo denso, pero los clas-
tos mayores separados de la discontinuidad basal sugieren algún episodio turbulento y 
de corta duración. Corresponde a un fl ujo masivo de alta densidad y baja viscosidad que 
acarrea clastos rodados, probablemente de segunda generación.
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del colector principal. El fl ujo que avanza rítmicamente en forma de oleadas internas, se des-
plaza con una velocidad del orden de casi 15 km/h y su trayectoria total se acerca a los 15 km. 
Corresponde a un fl ujo denso, con algunos episodios fl uidales, rápido y de corta duración que, 
localmente muestra un espesor considerable (300 m) de sedimentos (Polanski, 1966).

Algunos episodios del fl ujo, con comportamiento fl uidal, quedan claramente manifestados 
por los edifi cios preservados e intactos de la antigua estación del ferrocarril (fi gura 5.30) que 
se hallan colmatados hasta el techo por los detritos transportados por el fl ujo, pero sin que éste 
haya causado su destrucción.

BIBLIOGRAFÍA

Alexander, J.; Bridge, J. S.; Cheel, R. J. y Leclair, S. F. (2001): Bedforms and associated sedimen-
tary structures formed under supercritical water fl ows over aggrading sand beds. Sedimentology, 48, 
133-152.

Baas, J. H. (2004): Conditions for formation of massive turbiditic sandstones by primary depositional 
processes. Sedim. Geol., 166, 293-310.

Baker, V. R. (1978): Th e Spokane fl ood controversy and the Martian outfl ow channels. Science, 202, 
1249-1256.

Baker. V. R.; Benito, G. y Rudoy, A. N. (1993): Paleohydrology of Late Pleistocene superfl ooding, 
Altay Mountains, Siberia. Science, 259, 348-350.

Beaty, C. B. (1970): Age and estimated rate of accumulation of an alluvial fan, White Mountains 
California USA. Am. J. Sci., 268, 50-77.

Beghin, P. y Hopfinger, E. J. (1978): Eff ets de la densité‚ et de la pente sur la dynamique des avalan-
ches poudreuses. Rencontre International sur la neige et les avalanches. Comptes rendus II, ANENA, 
173-182.

Blair, T. C. y McPherson, J. G. (1994a): Alluvial fans and their natural distinction from rivers based 
on morphology, hydraulic processes, sedimentary processes, and facies assemblages. J. Sedim. Re-
search, 64A, 450-489.

— (1994b): Alluvial fan processes and forms. En A. D. Abrahams y A. J. Parsons (eds.),  Geomorphology 
of desert environments, Chapman and Hall, 354-402.

Blissenbach, E. (1954): Geology of alluvial fans in semi-arid regions. Geol. Soc. Amer. Bull., 65, 
175-190.

Brea, J. D.; Spalletti, L.; Hopwood, H. J. y Spalletti, P. (2005): Conceptos y aplicaciones sobre 
fl ujos densos en la hidráulica de ríos. Ingeniería del Agua, 12 (3), 189-200.

Figura 5.30. Efectos del último episodio de fl ujo 
masivo en la quebrada de Humahuaca (Jujuy, Ar-
gentina). De la superfi cie del depósito sobresale 
el tejado de la antigua estación de ferrocarril, ya 
que la construcción quedó intacta después del 
episodio de fl ujo masivo. Este tuvo un comporta-
miento fl uidal ya que llegó hasta los edifi cios y 
los colmató, penetrando por las aberturas y sin 
causar destrucciones importantes. Finalmente se 
produjo una elevación local de la superfi cie del 
terreno, tal como lo manifi estan tanto la instala-
ción de la nueva línea férrea como los postes (5 m 
de altura) del telégrafo.



Abanicos aluviales: procesos de transporte y acumulación de materiales detríticos

127

Brennand, T. A. (1994): Macroforms, large bedforms and rhytmic sedimentary sequences in subglacial 
eskers, south central Ontario; implications for esker genesis and meltwater regime. Sedim. Geol., 
91, 9-55.

Browning, J. M. (1973): Catastrophic rock slide, Mount Huascarán, North Central Perú, May 31, 
1970, AAPG Bull. 57, 1335-1341.

Bull, W. B. (1972): Recognition of alluvial-fan deposits in the stratigraphic record. En J. K. Rigby y 
W. K. Hamblin (eds.), Recognition of Ancient Sedimentary Environments. SEPM Spec. Publ., 16, 
63-83.

— (1977): Th e alluvial fan environment. Progress in Physical Geography, 1, 222-270.
Cabrera, L.; Colombo, F. y Robles, S. (1985): Sedimentation and Tectonics interrelationships in the 

Paleocene marginal alluvial systems of the SE. Ebro Basin. Transition from alluvial to shallow la-
custrine environments. En J. Rosell y M. Milà (eds.), Excursion guidebook, 6th European IAS Mee-
ting, Lleida, Spain, Excursion 10, 394-492.

Chacón Montero, J. y López Galindo, A. (1988): El deslizamiento de Olivares (Moclín, Granada). 
II Simposio sobre Taludes y Laderas inestables. Andorra la Vella, 723-739.

Chow, V. (1959): Open-channel hydraulics. McGraw-Hill.
Clappier, A. y Castelle, T. (1991): Modelisation numerique du transport de neige par saltation. 

Symposium de Chamonix. ANENA Compt. Rendus, 1, 105-117.
Colombo. F. (1980): Estratigrafía y Sedimentología del Terciario Inferior Continental de los Catalánides. 

Tesis doctoral. Universidad de Barcelona.
— (1986): Estratigrafía y sedimentología del paleógeno continental del borde meridional occidental de 

los Catalánides (Provincia de Tarragona, España). Cuadernos de Geología Ibérica, 10, 55-115.
— (1994): Normal and reverse unroofi ng sequences in syntectonic conglomerates as evidence of ba-

sinward deformation. Geology, 22, 235-238.
Colombo. F. y Marzo, M. (1987): Conceptos básicos de fl uidodinámica y tipos principales de fl ujos. 

En J. Martí (ed.), Volcanología, 2, 1-104.
Colombo, F. y Vergés, J. (1992): Implicaciones sedimentarias y tectónicas de las discordancias pro-

gresivas en el margen SE de la cuenca del Ebro. Serra de la Llena. Tarragona. Libro Homenaje al 
Profesor Oriol Riba. Acta Geologica Hispanica, 27, 33-54.

Corominas; J.; Moreno, M. y Pujals, J. M. (1988): El comportamiento de las coladas de barro. 
Análisis mediante un balance de energía. II Simposio sobre taludes y laderas inestables, Actas, I, 
153-194.

Corominas, J. y Alonso, E. E. (1990): Geomorphological eff ects of extreme fl oods (November, 1982) 
in the southern Pyrenees. Intern. Assoc. Hydrological Sciences Publ., 194, 295-302.

Costa, J. E. (1983): Paleohydraulic reconstruction of fl ash-fl ood peaks from boulder deposits in the 
Colorado Front Range. Geol. Soc. Amer. Bull., 100, 1054-1068.

— (1985): Floods from dam failures. US Geol. Surv. Open-File Rep., 85-560.
— (1991): Nature, mechanics, and mitigation of the Val Pola Landslide, Valtellina, Italy, 1987-1988. 

Z. Geomorph. N. F., 35, 15-38.
Costa, J. E. y Schuster, R. L. (1988): Th e formation and failure of natural dams. Geol. Soc. Am. Bull. 

100, 1054-1068.
Crandell, D. R. y Fahnestock, R. K. (1965): Rockfalls and avalanches from Little Tahoma peak on 

Mount Rainier, Washington. US Geol. Surv. Bull., 1221-A, 1-30.
Cupp, D. (1982): Battling the Juggernaut. National Geograph., 162 (3), 290-305.
Curry, R. R. (1966): Observations of alpine mudfl ows in the Tenmile Range, central Colorado. Geol. 

Soc. Am. Bull., 77, 771-776.
Davies, R. J. (2007): Birth a mud volcano: East Java, 29 May, 2006. GSA Today, 17 (2), 4-9.
Davies, T. R. H. (1982): Spreading of rock avalanche debris by mechanical fl uidisation. Rock Mech., 

15, 9-24.
Enos, P. (1977): Flow regimes in Debris-fl ow. Sedimentology, 24, 133-142.
Evans, S. G. (1989): Rock avalanche run-up. Nature, 340, 271.
Fisher, R. V. (1971): Features of coarse-grained, high concentration fl uids and their deposits. J. Sedim. 

Petrol., 41, 916-927.



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

128

Fleming, R. W.; Johnson, R. B. y Schuster, R. L. (1988). Th e reactivation of the Manti landslide, 
chap. A part of Th e Manti, Utah landslide: US Geological Survey Professional Paper, 1311, 1-22.

French, R. H. (1986): Open-channel hydraulics. McGraw-Hill.
Ghibaudo, G. (1992): Subaqueous sediment gravity fl ow deposits: practical criteria for their description 

and classifi cation. Sedimentology, 39, 423-454.
Gole, C. V. y Chitale, S. V. (1966): Inland Delta building activity of Kosi River. Jour of Hydraulics 

Division, Proc. Am. Soc. Civil Engineers. Div. HY 2, 92, 111-126.
Hampton, M. A. (1975): Competence of fi ne-grained debris fl ows. J. Sedim. Petrol., 45, 834-844.
— (1979): Buoyancy in debris fl ows. J. Sedim. Petrol., 49, 753-755.
Harrington, H. J. (1954): Las corrientes de barro (mud fl ows) de «El Volcán». Quebrada de Huma-

huaca, Jujuy. Rev. Asoc. Geol. Arg. 1, 149-166.
Harrison, J. V. y Falcon, N. L. (1937): Th e Saidmarreh landslip, southwest Iran. Geogr. J., 89, 

42-47.
Heward, A. P. (1978): Alluvial fan sequence and megasequence models: with examples from Westpha-

lian D Stephanian B coalfi elds, northern Spain. En A. D. Miall (ed.), Fluvial Sedimentology. Can. 
Soc. Petrol. Geol. Mem., 5, 669-702.

Hewitt, K.; Clague, J. J. y Orwin, J. F. (2008): Legacies of catastrophic rock slope failures in moun-
tain landscapes. Earth-Science Reviews, 87, 1-38.

Hirst, J. P. P. (1983): Oligo-Miocene alluvial systems in the northern Ebro Basin, Huesca Province, Spain. 
PhD Th esis. Cambridge University. Inédita.

Hooke, R. Leb (1987): Mass movement in semi-arid environments and the morphology of alluvial 
fans. En K. S. Richards y M. G. Anderson (eds.), Slope Stability. Wiley and Sons, 505-529.

Hopfinger, E. J. (1983): Snow avalanche motion and related phenomena. Ann. Rev. Fluid. Mech., 15, 
47-76.

Houston, J. (2006): Th e great Atacama fl ood of 2001 and implications for Andean hydrology. Hydro-
logical Processes, 20, 591-610.

Hsü, K. J. (1975): Catastrophic debris streams (sturzstroms) generated by rocks falls. Geol. Soc. Am. 
Bull., 86, 129-140.

Hutchinson, J. N. (1988): General report. Morphological and geotechnical parameters of landslides 
in relation to geology and hydrogeology. 5th International Symposium on Landslides, Lausanne, 1, 
3-35.

Iriondo, M.; Colombo, F. y Kröhling, D. (2000): El abanico aluvial del Pilcomayo, Chaco (Argen-
tina-Bolivia-Paraguay): características y signifi cado sedimentario. Geogaceta, 28, 79-82.

Jarrett, R. D. y Costa, J. E. (1986): Hydrology, geomorphology, and dam-break modeling of the July 
15, 1982 Lawn Lake and Cascade Lake dam failures, Larimer county, Colorado. US Geol. Surv. 
Prof. Paper, 1369.

Johnson, A. M. (1970): Physical processes in geology. Freeman, Cooper and Company, San Francisco.
Johnson, A. M. y Rodine, J. R. (1984): Debris fl ow. En D. Rusden y D. B. Prior (eds.), Slope insta-

bility. Wiley and Sons, 257-361.
Leeder, M. R. (1982): Sedimentology, process and product. London, George Allen and Unwin, Ltd.
López Blanco, M.; Piña, J. y Marzo. M. (1994): Diferentes estilos de organización secuencial en 

depósitos de abanico aluvial y abanico costero lateralmente relacionados (Sant Llorenç del Munt, 
Eoceno, cuenca de antepaís surpirenaica). Geogaceta, 15, 49-51.

Lowe, D. R. (1979): Sediment gravity fl ows. Th eir classifi cation and some problems of application to 
natural fl ows and deposits. SEPM Spec. Publ., 27, 75-52.

— (1982): Sediment gravity fl ows II. Depositional models with special reference to the deposits of 
high-density turbidity currents. J. Sedim. Petrol., 52 (1), 279-297.

Lowe, D. R.; Williams, S. N.; Leigh, H.; Conner, C. B.; Gemmell, J. B. y Stoiber, R. E. (1986): 
Lahars initiated by the 13th November 1985 eruption of Nevado del Ruíz, Colombia. Nature, 324, 
51-53.

Lowe, D. R. y Guy, M. (2000): Slurry-fl ows deposits in the Britannia Formation (Lower Cretaceous), 
North Sea: a new perspective on the turbidity current and debris fl ow problem. Sedimentology, 47, 
31-70.



Abanicos aluviales: procesos de transporte y acumulación de materiales detríticos

129

McGowen, J. H. y Groat, C. G. (1971): Van Horn Sandstone, West Texas, an alluvial fan model for 
mineral exploration. Texas Bureau of Economic Geology. Report of Investigations, 72.

Martinet, G. (1991): Modelisation tridimesionelle d’avalanches de neige humide, application a un cas 
reel: utilisation du code Wetsnow2D. Symposium de Chamonix. ANENA Compt. Rendus, 1, 167-175.

Melosh, H. J. (1980): Acoustic fl uidisation: a new geologic process. J. Geophys. Res., 84, 7513-7520.
Middleton, G. V. y Hampton, M. A. (1973): Sediment gravity fl ows; mechanics of fl ow and deposition. 

SEPM Pacifi c Section, Short Course, 1-38.
— (1976): Subaqueous sediment transport and deposition by sediment gravity fl ows. En D. J. Stanley 

y D. J. P. Swift (eds.), Marine Sediment Transport and Environmental Management. Wiley and Sons, 
197-218.

Middleton, G. V. y Southard, J. B. (1978): Mechanics of sediment movement. SEPM Short Course, 
3, Binghamton.

Mulder, T. y Alexander, J. (2001): Th e physical character of subaqueous sedimentary density fl ows 
and their deposits. Sedimentology, 48, 269-299.

Mulder, T.; Syvitski, J. P. M.; Migeon, S.; Faugères, J. C. y Savoye, B. (2003): Marine hyperpycnal 
fl ows: initiation, behavior and related deposits. A review. Mar. Petrol. Geol., 20, 861-882.

Nemec, W. y Steel, R. J. (1984): Alluvial and coastal conglomerates: Th eir signifi cant features and 
some comments on gravelly mas-fl ow deposits. En E. H. Koster y R. J. Steel (eds.), Sedimentology 
of Gravels and Conglomerates. Can. Soc. Petrol. Geol., Mem., 10, 1-31.

Nemec, W. (1990): Aspects of sediment movement on steep delta slopes. En A. Colella y D. B. Prior 
(eds.), Coarse-Grained Deltas. IAS Spec. Publ., 10, 29-73.

Nicoletti, P. G. (1989): On the mobility of sturzstroms (rock avalanches). A comparison between 
probabilistic prediction models. Bol. Soc. Geol. Ital., 108, 419-429.

Nicoletti, P. G. y Sorriso-Valvo, M. (1991): Geomorphic controls of the shape and mobility of rock 
avalanches. Geol. Soc. Am. Bull., 103, 1365-1373.

Norem, H. (1991): Estimating snow avalanche impact pressures on towers. Symposium de Chamonix. 
ANENA Compt. Rendus, 1, 203-215.

Novak, I. D. (1981): Predicting coarse sediment transport. Th e Hjulström curve revisited. En M. Mo-
risawa (ed.), Fluvial geomorphology. Allen and Unwin, 13-26.

O’Connor, J. E. y Baker, V. R. (1992): Magnitudes and implications of peak discharges from glacial 
Lake Missoula. Geol. Soc. Am. Bull., 104, 267-279.

Pflüger, F. y Seilacher, A. (1991): Flash fl ood conglomerates. En G. Einsele, W. Ricken y A. Seilacher 
(eds.), Cycles and Events in Stratigraphy, Springer-Verlag, 383-391.

Pierson, T. C. (2005): Hyperconcentrated fl ow-transitional process between water fl ow and debris fl ow. 
En M. Jakob, M. y O. Hungr (eds.), Debris-fl ow Hazards and Related Phenomena, Springer-Verlag 
y Praxis, Berlin, 159-202.

Plafker, G. y Ericksen, G. E. (1978): Nevado Huascarán avalanches, Perú. En B. Voight (ed.), Rocks-
lides and avalanches. Elsevier, 277-314.

Polanski, J. (1966): Flujos rápidos de escombros rocosos en zonas áridas y volcánicas. Manuales de Eude-
ba. Geología.

Postma, G. y Roep, T. B. (1985). Resedimented conglomerates in the bottomsets of Gilbert-type gra-
vel deltas. J. Sedim. Petrol., 55, 574-885.

Pye, K. (1994): Sediment transport and depositional processes. Blackwell.
Rey, L. (1986): La neige ses métamorphoses, les avalanches. ANENA, Grenoble.
Rodine, J. A. y Johnson, A. M. (1976): Th e ability of debris, heavily freighted with coarse clastic 

materials, to fl ow on gentle slopes. Sedimentology, 23, 213-234.
Rust, B. R. (1979): Facies models 2. Coarse alluvial deposits. En R. G. Walker (ed.), Facies models. 

Geosciencie Canada Reprint Series, 1, 9-21.
Sáez, A.; Anadón, P.; Herrero, M. J. y Moscariello, A. (2007): Variable style of transition between 

Palaeogene fl uvial fan and lacustrine systems, southern Pyrenean foreland, NE Spain. Sedimentolo-
gy, 54, 367-390.

Saula, E.; Mato, E. y Puigdefábregas, C. (2002): Catastrophic debris-fl ow deposits from an inferred 
landslide-dam failure, Eocene Berga Formation, eastern Pyrenees, Spain. En P. Martini, V. R. Baker 



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

130

y G. Garzón (eds.), Flood and Megafl ood processes and deposits: Recent and ancient examples. IAS Spec. 
Publ., 32, 195-209.

Scott, K. M. y Gravlee, G. C., Jr. (1968): Flood surge of the Rubicon River, California-hydrology, 
hydraulics and boulder transport. US Geol. Survey Prof. Paper, 422-M, 1-40

Selby, M. J. (1994): Hillslope sediment transport and deposition. En K. Pye (ed.), Sediment transport 
and depositional processes. Blackwells, 61-87.

Sohn, Y. K.; Choe, M. Y. y Jo, H. R. (2002): Transition from debris fl ow to hyperconcentrated fl ow 
in a submarine channel (the Cretaceous Cerro Toro Formation, southern Chile). Terra Nova, 14, 
405-415.

Sharp, R. P. y Nobles, L. H. (1953): Mudfl ow of 1941 at Wrightwood, Southern California. Geol. 
Soc. Am. Bull., 64, 547-560.

Shreve, R. L. (1966): Sherman landslide, Alaska. Science, 154, 1639-1643.
— (1968). Leakage and fl uidifi cation in air-layer lubricated avalanche. Geol. Soc. Am. Bull., 79, 653-

658.
Shukla, U. K.; Singh, I. B.; Sharma, M. y Sharma, S. (2001): A model of alluvial megafan sedimen-

tation: Ganga Megafan. Sedim. Geol., 144, 243-262.
Shultz, W. A. (1984): Subaerial debris-fl ow deposition in the Upper Paleozoic Cutler formation, wes-

tern Colorado. J. Sedim. Petrol., 54, 759-772.
Simpson, J. E. (1997): Gravity currents in the environment and the laboratory. Cambridge University 

Press, Cambridge.
Singh, H.; Parkash, B. y Gohain, K. (1993): Facies analysis of the Kosi megafan deposits: Sedim. 

Geol., 85, 87-113.
Sorriso-Valvo, M. (1988): Landslide-related fans in Calabria. Catena, suppl., 13, 109-121.
Spalletti, L. (1972): Sedimentología de los cenoglomerados de Volcán. Provincia de Jujuy. Rev. Museo 

de La Plata Geol., 8, 137-225.
Stanistreet, I. G. y McCarthy, T. S. (1993): Th e Okavango fan and the classifi cation of subaerial 

fan systems. Sedim. Geol., 85, 115-133.
Takahashi, T. (2007): Debris fl ow. Mechanics, prediction and countermeasures. Taylor and Francis, 

 Leiden.
Valla, F. (1983): Neige et avalanches: connaisances de base. CEMAGREF, Grenoble.
Van Steijn, H. y Coultard, J. P. (1989): Laboratory experiments with small debris fl ows: physical 

properties related to sedimentary characteristics. Earth Surf. Proc. and Landforms, 14, 587-596.
Van Steijn, H. (1988): Debris fl ows involved in the development of Pleistocene stratifi ed slope depo-

sits. Z. Geomorph. Suppl. Bd., 71, 45-58.
Voight, B. (1978): Rockslides and avalanches, Elsevier.
Voitkovsky, K. F. (1978): Water snow fl ows. II Rencontre international sur la neige et les avalanches. 

ANENA, Comptes rendus, 182-195.
Wasson, R. J. (1977): Late-glacial alluvial fan sedimentation in Lower Derwent Valley, Tasmania. Se-

dimentology, 24, 781-799.
Wells, S. G.; Dohrenwend, J. C.; McFadden, L. D.; Turrin, B. D. y Mahrer, K. D. (1985): Late 

Cenozoic landscape evolution on lava fl ow surfaces of the Cima volcanic fi eld. Mojave Desert, 
California. Geol. Soc. Am. Bull., 96, 1518-1529.



131

VI

Abanicos aluviales: 
secuencias y modelos de sedimentación

por Ferran Colombo*

INTRODUCCIÓN

Un abanico aluvial corresponde a una acumulación de materiales clásticos, en forma de co-
noide (fi gura 6.1), situada aguas abajo de una ruptura de pendiente y que se ha generado como 
consecuencia de la pérdida de encajamiento del canal principal alimentador del sistema aluvial.

Los abanicos aluviales constituyen una gran 
acumulación de materiales clásticos en una zona 
donde existe una marcada ruptura de pendien-
te,  teniendo en cuenta que la geometría de la 
zona de acumulación podrá condicionar la mor-
fología de los abanicos aluviales (fi gura  6.2). 
Cuando los fl ujos que transportan sedimentos 
son hídricos, la pérdida del confi namiento del 
canal principal puede estar asociada al cambio de 
pendiente que favorece el desarrollo del abanico 
a medida que disminuye el ritmo de transporte 
de sedimentos.

En el estadio inicial, la ruptura de pendiente 
favorece un fenómeno similar al del resalto hi-
dráulico con la consiguiente acumulación de se-
dimentos en la desembocadura del canal princi-
pal. Cuando la cantidad de materiales detríticos 
transportados por las corrientes sea muy grande, 
el fenómeno corresponde al resalto granular. Éste 
se produce cuando existe un cambio brusco desde 
condiciones de alto régimen a condiciones de bajo 
régimen de fl ujo con la consiguiente pérdida de 
capacidad portante. Así se produce una deposi-
ción brusca de la mayoría de los sedimentos clás-
ticos de granulometría gruesa, generando un cuer-
po de acumulación en la desembocadura del 
cañón principal. En los siguientes episodios de 
transporte, esa acumulación que constituye un 
obstáculo, puede generar un frenado dinámico del 
fl ujo y, por tanto, favorecer también la pérdida de 
encajamiento y la expansión radial del fl ujo.

* Departamento de Estratigrafía, Paleontología y Geociencias Marinas. Facultad de Geología, Universidad de 
Barcelona. E-mail: colombo@ub.edu.

Figura 6.1. Esquema planimétrico idealizado de un abanico aluvial aislado 
con la distribución de los principales sectores diferenciados: 1) cabecera (zona 
apical) del abanico. Caracterizada por la acumulación de detritos de granulo-
metría gruesa y muy gruesa, transportados por fl ujos no confi nados (arroyada 
en manto, sheet fl ood) y/o fl ujos masivos (debris fl ows); 2) cuerpo del abani-
co. Caracterizado por el transporte de materiales de granulometría media-
gruesa mediante cursos acuosos de tipo trenzado (braided); 3) pie del abani-
co. Caracterizado por la acumulación de materiales de granulometría fi na 
mediante la expansión por pérdida del encajamiento de diversos tipos de 
 corrientes tractivas. En las zonas más alejadas se produce el tránsito a otros 
sistemas deposicionales.
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Cuando los fl ujos que acarrean sedimen-
tos al abanico son de tipo masivo, también 
se acumulan en la zona más alta, ya que su 
energía cinética queda disminuida como 
consecuencia del cambio brusco de pendien-
te. Así, en la zona más alta del abanico pue-
de existir una alternancia de acumulación de 
materiales clásticos transportados por fl ujos 
masivos y por fl ujos hídricos respectivamen-
te, en función de las litologías predominan-
tes en el área fuente.

Los materiales clásticos acostumbran a 
ser predominantemente sedimentarios, pero 
los hay también de origen metamórfi co, de 
origen intrusivo y de origen volcánico (Pal-
mer et al., 1993).

CARACTERÍSTICAS GENERALES

La forma general de un abanico aluvial individual es muy parecida a la de un cono con el 
vértice en la desembocadura del canal principal (fi gura 6.3). Tanto su geometría planimétrica 
como sus dimensiones refl ejan un cierto equilibrio entre los diversos factores que inciden so-
bre el abanico. Entre éstos destacan la litología, el tipo de superfi cie y de pendientes principa-
les, así como la cobertera vegetal de la cuenca de drenaje que es la que en gran medida va a 
suministrar los materiales terrígenos que constituirán el abanico.

También infl uyen en gran manera la pendiente longitudinal (gradiente) del canal principal 
suministrador de detritos, el tipo y calidad de las descargas acuosas, el régimen climático, la 
incidencia de los movimientos tectónicos y la geometría de la cuenca de deposición. Cualquier 
cambio en alguno de estos factores incidirá en mayor medida en la morfología del abanico 
aluvial, tendiendo a restablecer las condiciones de equilibrio previas.

1 2

C

L

L

Figura 6.2. Forma teórica de los abanicos aluviales. 1) Contorno de un abanico ais-
lado, en un plano horizontal; 2) contorno de unos abanicos compuestos, donde se 
aprecia un abanico central (C) y dos (L) abanicos laterales (Murata, 1966).

Figura 6.3. Representación esquemática de un abanico aluvial desarrollado en un valle suizo. Aspecto general (A) donde se aprecia la diver-
sifi cación del canal principal. Sección radial (B) en la que se manifi esta la distribución general de la granulometría de los clastos (Font i 
Saguè, 1905).
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Cuando se produce un descenso del nivel de base regional o local, a nivel del abanico 
aluvial implica un encajamiento del canal principal hasta zonas más lejanas que las preceden-
tes de equilibrio. El resultado fi nal es el crecimiento de un pequeño cono localizado en las 
zonas distales del antiguo abanico. Por otro lado, si se produce una elevación rápida por efec-
tos tectónicos del frente montañoso en contacto con la cabecera, se puede ocasionar una seg-
mentación con la aparición de un sector sedimentariamente activo localizado justo en la zona 
apical del abanico previo. Estos dos supuestos son muy esquemáticos, ya que en realidad habría 
que considerar, entre otros factores, las variaciones de velocidad de ascenso del frente monta-
ñoso y de descenso del nivel de base, así como la velocidad de encajamiento del canal princi-
pal con respecto a la tasa de erosión.

Morfología

Usualmente, la superfi cie de los abanicos alu-
viales muestra diversos cauces abandonados o ac-
tivos con una disposición generalmente radial, y 
focalizados en la zona apical. Esto sugiere, una dis-
persión radial de las paleocorrientes principales 
que han contribuido decisivamente a su genera-
ción (fi gura 6.4).

Uno de los aspectos morfológicos más eviden-
tes es una relación directa entre la superfi cie del 
abanico aluvial y la correspondiente de su área 
fuente. Aunque algunos autores señalan que una 
relación matemática entre ambas es un tanto 
arriesgada, se ha llegado a establecer alguna ecua-
ción sencilla para ello (Bull, 1964a, 1968; Hooke, 
1968). En principio, a mayor superfi cie del área 
fuente existirá también una gran superfi cie del 
abanico aluvial relacionado. Por otro lado, si se 
atiende a características litológicas, considerando 

estables los otros factores que intervienen, se ha observado que los abanicos derivados de áreas 
fuente con una alta proporción de materiales lutíticos, tienen dimensiones que son casi dos 
veces mayores que aquellos cuyas áreas fuente estén constituidas predominantemente por are-
niscas (Bull, 1964a). Hasta el momento esto ha sido estudiado en abanicos actuales desarro-
llados en un medio climático árido y semiárido y sólo es válido en unas condiciones similares. 
Por tanto, el área ocupada por un abanico es directamente proporcional a la de cuenca de 
drenaje, dependiendo del clima y de la litología. Cuando se trata de materiales en el registro 
fósil es muy delicado establecer esas relaciones entre cuenca de drenaje y área del abanico, ya 
que se desconocen factores tales como la entidad y repetitividad de episodios de retrabajamien-
to (canibalización) de los conglomerados depositados previamente.

Los perfi les radiales de un abanico aluvial simple y de pequeño tamaño, acostumbran a 
ser cóncavos, mostrando algunas irregularidades de tipo convexo cuando en la historia sedi-
mentaria del abanico han intervenido factores tales como un levantamiento rápido y compe-
titivo del área fuente, etc. Por otro lado el perfi l transversal muestra una convexidad caracte-
rística (fi gura 6.5). La pendiente general varía entre los 5° y 10° en la zona de la cabecera 
hasta los 1°-2° en la zona del pie para los abanicos aislados actuales generados en zonas áridas. 
En cambio, los generados mediante el concurso de corrientes predominantemente tractivas 
acuosas son por lo general de un tamaño mayor y sus gradientes se reducen a valores del 
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Figura 6.4. Distribución del centilo en líneas continuas y su prolongación. 
Las paleocorrientes principales, en un abanico aluvial de pequeño tamaño, 
quedan manifestadas por la distribución de los vectores (Bluck, 1965).
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orden de 3°-5° en la parte apical hasta valores de 1° y aún menores en la zona del pie (fi gu-
ra 6.6).

Cuando los abanicos aluviales son de grandes dimensiones (decenas a centenares de kiló-
metros cuadrados) parece que las pendientes superfi ciales son relativamente uniformes y de 
poca entidad. Así, la superfi cie del abanico tiende a mostrar un perfi l suavizado. Por otro lado, 

existen abanicos aluviales de tamaño rela-
tivamente reducido y desarrollados en zo-
nas muy concretas en las que sólo se dis-
pone de una baja gama de granulometrías 
disponibles. El resultado es que la pendien-
te del abanico tiende a ser suave y relativa-
mente uniforme (Calvache et al., 1997; 
Viseras et al., 2003).

La distribución a gran escala de las 
granulometrías también se halla relaciona-
da con esto. Así, por lo general, las granu-
lometrías mayores se encuentran situadas 
en las inmediaciones del ápice, en la cabe-
cera, mientras que las granulometrías más 
fi nas se hallan localizadas hacia las zonas 
más alejadas o marginales a los abanicos 
aluviales (fi guras 6.5 y 6.6).

Lagos, Playas

Debris flow

Tamiz

Levee

Canal fluvial

Abandono

Dunas eólicas

Figura 6.5. Abanico aluvial que muestra una distribución de facies muy esquemática. El abanico muestra un 
perfi l radial cóncavo, mientras que el perfi l transversal es marcadamente convexo. Los sedimentos más gruesos 
se hallan localizados en la zona de cabecera, los intermedios se sitúan hacia la zona del cuerpo y los más fi nos 
hacia la parte del pie del abanico (McGowen y Groat, 1971).
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Figura 6.6. Distribución granulométrica general y relación de las pendientes en un 
abanico aluvial de reducido tamaño (Blissenbach, 1954).
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Parece que la pendiente, la granulometría de 
los depósitos y la superfi cie de los abanicos se 
hallan estrechamente relacionadas. Por un lado y 
en condiciones equivalentes los abanicos consti-
tuidos por materiales gruesos y muy gruesos son 
de menor tamaño y con una pendiente más ele-
vada que los constituidos, por materiales areno-
sos y en condiciones de predominancia de las 
corrientes acuosas tractivas. Por otro lado estos 
últimos son también mayores y más suaves que 
los formados predominantemente por coladas de 
fango y/o detritos (Hooke, 1967). Cuando exis-
te algún cambio importante, por ejemplo un in-
cremento en la descarga procedente del área 
fuente, también se traduce en un decrecimiento 
de la pendiente del abanico aluvial. En algunos 
casos, la superfi cie del abanico puede mostrar va-
riaciones locales de pendiente (fi gura 6.7) que se 
han interpretado como resultado de la actividad 
tectónica y dando lugar a una importante seg-
mentación (Hooke et al., 1992).

Los abanicos actuales desarrollados en zonas 
áridas, han sido formados por diversos tipos de 
fl ujos que acarrean diferentes materiales clásticos 
y circulan por un cañón que procedente del área 
fuente surge del frente montañoso. Sufren una 
pérdida importante y rápida de su confi namien-
to y depositan inmediatamente los materiales 

transportados. Una de las características más vistosas de estos abanicos es que el canal princi-
pal se halla encajado en la zona de la cabecera del abanico. Como que, además, ese canal 
principal tiene un gradiente menor que el de la superfi cie del abanico, los dos se cruzan en el 
denominado punto (fi gura 6.8). Este punto de intersección no se mantiene inmóvil y su po-
sición relativa queda controlada por la importancia relativa de los procesos de transporte y 
acumulación de los cursos acuosos tractivos. Según predomine uno u otro de estos procesos 
principales, el punto de intersección ascenderá hacia la cabecera o se trasladará en dirección 
al pie (Bull, 1964a; Hooke, 1967).

El tipo y el valor de la incisión del canal principal corresponden a una manifestación de 
la importancia de los procesos de fl ujos masivos (mass fl ow) en la construcción del abanico. 
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Figura 6.7. Ejemplo de segmentación en un abanico aluvial asociado a un 
borde de cuenca tectónicamente activo (Bull, 1964a).
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Figura 6.8. Posición del punto de intersección en relación al lóbulo generado posteriormente (Hooke, 1967).
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Así, el paso de una fase con predominancia de fl ujos masivos a otra con gran importancia de 
las corrientes tractivas puede dar lugar a un encajamiento importante en la zona de cabecera 
(Bluck, 1964). Una de las consecuencias importantes del cambio de localización del punto de 
intersección es la posible formación, encima de la superfi cie del abanico, de otros abanicos 
de pequeñas dimensiones y de una granulometría mucho mayor. Cuando eso se realiza en una 
zona en la que la superfi cie del abanico tiene una permeabilidad muy acusada, puede produ-
cirse la infi ltración rápida de todo el fl ujo acuoso, dejando entonces un pequeño cuerpo lo-
bulado, de escaso tamaño y caracterizado por una fábrica de clastos sueltos, sin matriz con 
fábrica clastosoportada. Constituyen los depósitos de tamiz (sieve) citados en los ejemplos ac-
tuales (Hooke, 1967; Wasson, 1974) pero difíciles de reconocer en sedimentos antiguos (fi -
gura 6.9).

Frente del lóbulo, materiales
muy gruesos

Superficie original del abanico

Perfil inicial
del canal

Traza del lóbulo, materiales finos

Figura 6.9. Esquema del crecimiento de un lóbulo de materiales (Sieve) tamizados (Hooke, 1967).

En algunos casos se aprecia que el perfi l radial de un abanico aluvial no es cóncavo, sino 
que se halla constituido por varios segmentos rectilíneos. Las superfi cies a las que correspon-
den estos segmentos forman unos bandeados concéntricos con respecto a la zona apical 
del abanico y pueden haber sido ocasionados por movimientos ascendentes y repetitivos del 
frente montañoso (Bull, 1964b). Cuando se producen esos movimientos puede suceder que 
el levantamiento sea realizado a una velocidad mayor que la del encajamiento del canal prin-
cipal, condicionando que la actividad sedimentaria se traslade hacia las partes más elevadas 
del abanico, generándose así el segmento superior. En caso contrario, cuando el levantamien-
to se realiza a una velocidad menor que la del encajamiento del canal principal, la deposi-
ción se localiza hacia las partes más bajas del abanico, generándose el segmento inferior (Hoo-
ke, 1968).

En una misma zona, las respuestas sedimentarias de los abanicos a los condicionantes 
tectó nicos cambiantes pueden variar. Se han citado abanicos segmentados junto a otros sin 
segmentar, y ello puede deberse a una granulometría mucho más gruesa de estos últimos en 
los que la pendiente deposicional del abanico parece ser menos sensible a los efectos tectóni-
cos (Hooke, 1967). El retroceso por erosión del frente montañoso que ha condicionado la 
(fi gura 6.10) existencia de los abanicos aluviales, puede realizarse de tal manera que dé lugar 
a la formación de una penillanura inclinada (pediment) que a su vez pueda quedar recubier-
ta por materiales aluviales (Denny, 1967) en forma de abanicos aislados o abanicos coales-
centes formando una bajada o glacis de acumulación (Blissenbach, 1954; Williams, 1969; 
Colombo, 1975).
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Zonación

El abanico aluvial se puede dividir en función de sus características morfológicas princi-
pales. Así, se pueden considerar los siguientes términos:

 1. Ápice (apex): Zona topográfi camente más elevada del abanico. Acostumbra a coinci-
dir con la zona de contacto del abanico con el frente montañoso (fi gura 6.7).

 2. Cabecera (fanhead): Parte superior del abanico inmediata al ápice (fi gura 6.5).
 3. Bahía del abanico (fan bay): Corresponde a la zona apical cuando ésta penetra en el 

frente montañoso (fi gura 6.10).
 4. Cañón (canyon): Cauce principal que, profundamente excavado en el frente monta-

ñoso, favorece el transporte de los fl ujos de sedimentos que formarán el abanico 
(fi gura 6.10).

 5. Atrincheramiento del abanico (fanhead entrenchment): Encajamiento del canal prin-
cipal en la zona apical del abanico (fi gura 6.3).

 6. Punto de intersección (intersection point): Lugar donde se intersecta la superfi cie de 
la cabecera del abanico con el tálveg del canal principal encajado, que acostumbra a 
tener un gradiente menor (fi gura 6.8).

 7. Lóbulo de abanico (fan lobe): Acumulación de materiales de granulometría gruesa en 
la zona del punto de intersección. Puede constituir un pequeño abanico (suprafan) 
sobre impuesto al abanico aluvial mayor (fi gura 6.8).

 8. Pie del abanico (fan toe): Zona topográfi camente más baja del abanico que coincide 
con su base y donde se produce la interrelación con otros sistemas sedimentarios 
diferentes (fi gura 6.5).

 9. Segmento del abanico (fan segment): Sector del abanico que se halla limitado por 
rupturas geomórfi cas de pendiente (fi gura 6.7).

10. Incisión del abanico (fan incission): Encajamiento sobre el abanico de un canal que 
desemboca fuera de sus límites (fi gura 6.13).

Atendiendo a la situación del punto de intersección y a la distribución areal de las facies 
sedimentarias más importantes (fi gura 6.11) se estableció la zonación (Blissenbach, 1954) si-
guiente:

Área fuente

Cañón
Bahía del abanico

Frente montañoso

Pedimento

Basamento

ABANICO ALUVIAL

Monte-isla

Granulometría

Canchal

Fina

Mediana

Gruesa

Figura 6.10. Relaciones geomorfológicas principales en un abanico aluvial (Williams, 1969).
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1. Proximal: es la que presenta los materiales con granulometría más gruesa y se encuen-
tra inmediata a la cabecera del abanico. Abarca desde el ápice hasta la zona del punto 
de intersección.

2. Media: presenta materiales de granulometría intermedia y se halla ubicada entre la 
zona del punto de intersección y el área del pie del abanico.

3. Distal: es la que muestra los materiales de granulometría más fi na y se halla situada a 
partir del pie del abanico hacia las zonas más alejadas. Sus paleocorrientes y sus facies 
deposicionales se hallan directamente relacionadas a los estadios evolutivos de desa-
rrollo del abanico. Corresponde a la zona en la que los materiales del abanico se in-
dentan con los de otros sistemas deposicionales relacionados.

LOCALIZACIÓN GEOMÓRFICA

A partir del estudio de los ejemplos funcionales actuales, se conoce que un abanico aluvial 
se forma en una ruptura de pendiente cuando las corrientes que transportan sedimentos a  partir 
de un área fuente y a través de un canal encajado, pierden su encajamiento y sufren una rápida 
e intensa dispersión radial. El entorno acostumbra a coincidir con zonas adosadas a frentes 
montañosos activos cuando éstos se hallan en contacto con zonas topográfi camente más llanas.

Recientemente se han estudiado abanicos aluviales desarrollados en zonas intramontañosas 
donde las rupturas locales de pendiente y la conjunción de valles proporcionan las condiciones 
favorables para el desarrollo de abanicos aluviales (McArthur, 1987; Harvey 1989; Colombo 
et al., 1996, 2000; Colombo, 2005). Estos abanicos que son de muy difícil reconocimiento 
en el registro fósil se desarrollan en un contexto geomórfi co favorable y en condiciones de 
producción y acumulación de grandes cantidades de materiales clásticos susceptibles de ser 
transportados y acumulados en forma de abanicos aluviales.

Figura 6.11. Distribución de las zonas proximal, media y distal de un abanico aluvial en relación a la granulome-
tría principal. Ejemplo del Van Horn Sandstone (McGowen y Groat, 1971).



Abanicos aluviales: secuencias y modelos de sedimentación

139

Por otro lado, el estudio de los sedimentos aluviales de algunas cuencas intramontañosas 
permite hacer un análisis detallado de su historia tectosedimentaria. Así, existen trabajos re-
cientes (Mellere y Marzo, 1992; Lawton et al., 1994) de algunos afl oramientos conglomeráti-
cos más o menos elongados y situados en cuencas intramontañosas en las que ha habido una 
importante actividad tectónica (Jones, 2002, 2004). La morfología de tales depósitos sugieren 
gruesos rellenos conglomeráticos de antiguos valles topográfi cos. La traza planimétrica de esos 
valles, en ocasiones paralelos y en otras ortogonales a las estructuras, sugiere que se han desarro-
llado preferentemente en zonas con importante actividad tectónica sinsedimentaria.

MODELO CONCEPTUAL

Se propone un modelo conceptual que intenta agrupar las ideas que se han desarrollado 
tanto a partir del estudio de los abanicos aluviales en el registro fósil como en la actualidad. 
Hay que hacer la salvedad de que no se intentará situar todos los conocimientos actuales en 
un único modelo cerrado, sino que existen muchas posibilidades y variaciones locales sobre el 
modelo conceptual básico.

En la naturaleza existen también otros sistemas deposicionales que, manteniendo unas 
similitudes muy marcadas, obedecen a otras causas y a otros condicionantes. Así, la geometría 
lobulada y en forma de conoide también se manifi esta en los sistemas deposicionales deltáicos, 
que constituyen sistemas distributivos relacionados con una lámina de agua aproximadamen-
te estable que por lo general corresponde al mar o a un lago. También existen ciertas simili-
tudes respecto a los abanicos submarinos de mares profundos (Deep Sea Fans). Éstos se ubican 
al pie de taludes continentales bastante abruptos en la zona de tránsito entre éstos y la llanu-
ra abisal.

Los sistemas distributivos citados, separados por sus medios deposicionales específi cos, así 
como por su escala, deben tener algunos rasgos y orígenes comunes, que obedezcan a causas 
generales y posiblemente repetibles, y que condicionan tanto su morfología característica como 
su localización geográfi ca y geológica. Esos sistemas aunque se parecen mucho entre sí, se ha-
llan separados por condicionantes deposicionales generales existiendo algunos casos interme-
dios semejantes a algunos deltas un tanto particulares, como los abanicos aluviales (fan deltas) 
que inciden directamente sobre el mar o sobre un lago. Esos sistemas sedimentarios obedecen 
a causas generales que condicionan la deposición en sus áreas específi cas, de materiales que 
habían sido acarreados mediante diversos tipos de corrientes (ver apartado específi co en este 
libro). Constituyen la respuesta sedimentaria a un cambio importante en las condiciones de 
transporte.

En el caso de los deltas, la deposición se realiza inducida por el efecto de frenado dinámi-
co que sobre las corrientes fl uviales ejercen las aguas marinas o lacustres. Este frenado se pro-
duce en una zona muy concreta y si se supone que el mar no varía de nivel, este frenado es 
debido al contacto entre las masas de agua (salinas?) más densas, con las de aguas (dulces?) y 
menos densas. En ese momento, a parte de los condicionantes químicos y físicos que pueden 
inducir a la precipitación de los materiales terrígenos más fi nos, se produce una pérdida de 
competencia y, por tanto, los materiales transportados por las corrientes pierden sus caracte-
rísticas tractivas y empiezan a depositarse.

En el caso de los abanicos submarinos de aguas profundas, la deposición empieza a tener 
lugar a partir del momento en el que las corrientes turbidíticas que descienden por el talud 
abrupto y sufren un cambio brusco de gradiente adaptándose a la zona más o menos plana de 
la llanura abisal. Ahí se produce un cambio en las condiciones de transporte de los fl ujos. Se 
pasa bruscamente de condiciones de alta energía a condiciones de baja energía, mediante el 
frenado por un mecanismo muy parecido al del resalto hidráulico de alta profundidad.
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En los abanicos aluviales la tendencia radial del depósito se produce mediante diversos 
episodios de avulsión del canal principal focalizados preferentemente en la zona apical. Así, 
cuando el curso principal se halla relleno por los sedimentos de los episodios anteriores, se 
produce la rotura de uno de los diques y todo el fl ujo se diversifi ca generándose un cauce 
completamente nuevo que a su vez también puede aprovechar las depresiones topográfi cas 
preexistentes. Este cauce busca el mayor gradiente, por lo que tenderá a dirigirse hacia los lu-
gares topográfi camente más bajos. De esta manera los cursos tienden a suavizar las oquedades 
más deprimidas pudiendo ocasionar la compensación de las diversas irregularidades  topográfi cas.

En los sistemas deltáicos, pueden producirse fenómenos de frenado importantes cuando 
las aguas marinas se hallan más altas de lo habitual o cuando se han formado importantes 
barras de sedimentos tractivos justo en la zona de la desembocadura del distributario, en la 
interfase entre éste y el mar. Entonces en un momento de gran avenida acuosa, el nivel del río 
aumenta, puede romper los bancos y labrarse un cauce nuevo. Posiblemente éste fue el meca-
nismo a partir del cual el río Ebro (en 1937) abrió un cauce nuevo en las inmediaciones de 
la desembocadura y hacia el Norte. Actualmente ahí se acumulan los depósitos que podrán 
llegar a formar una zona de crecimiento, en un área donde anteriormente no existía tal acu-
mulación de aportes. En un delta como el del Ebro, el resultado fi nal implica una distribución, 
con tendencia radial de los materiales sedimentarios acumulados.

Desarrollo del concepto

Ya desde épocas antiguas se había intentado establecer algún tipo de sistematización res-
pecto al origen y signifi cado de los abanicos aluviales (Surrel, 1841; Drew, 1873), así como 
en la cuantifi cación de sus características genéticas (Pack, 1923). Posteriormente ya se realiza-
ron estudios de los procesos deposicionales que incidían en gran manera en la génesis e indi-
vidualización de los abanicos aluviales (Eckis, 1928; Blackwelder, 1928; Buwalda, 1951). Pero 
no es hasta la aparición de los trabajos de Blissenbach (1952, 1954) cuando el estudio de los 
abanicos aluviales adquiere un gran impulso y sistematización.

Posteriormente los trabajos se centraron en algunos abanicos de pequeño tamaño, situados 
generalmente en zonas del planeta donde imperaban condiciones climáticas áridas y semiáridas. 
Destacan los trabajos de Beaty (1963, 1970, 1974), Bull (1963, 1964a y b), Denny (1965, 
1967), Legget et al. (1966), Williams (1969), etc. La sistematización del concepto se produjo 
con los trabajos de Bull (1968, 1972, 1977) y Schumm (1968, 1977, 1981).

A partir de los trabajos realizados predominantemente sobre abanicos aluviales, que en la 
actualidad se hallan ubicados en zonas geográfi cas de una gran aridez climática, se supuso que 
el desarrollo de los abanicos aluviales estaba controlado preferentemente por el clima. En ese 
contexto su propuso la hipótesis del equilibrio climático (fi gura 6.12) para explicar la génesis 
y desarrollo de los abanicos, sin tener en cuenta los posibles condicionantes tectónicos.

También se realizaron estudios experimentales tendentes al conocimiento funcional de los 
abanicos aluviales mediante el análisis de diversos ejemplos a pequeña escala. Diversos trabajos 
(Hooke, 1967, 1968; Rachocki, 1981; Parker et al., 1988; Schumm et al., 1995; Whipple et 
al., 1995, etc.), han proporcionado información muy valiosa sobre la distribución de los ma-
teriales clásticos así como de las fases de deposición y desarrollo de los abanicos aluviales. Hay 
que tener en cuenta que los abanicos experimentales constituyen en sí mismos unos ejemplos 
concretos y no unos modelos a extrapolar. En ese sentido los trabajos experimentales han ser-
vido para dar una nueva luz a la interpretación genética de los abanicos a partir del estudio 
de unos casos muy concretos y con unas características muy determinadas. Éstas que están 
bien controladas y que se han realizado a una escala conocida, constituyen condicionantes 
concretos para casos muy determinados.
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A partir del estudio de ejemplos aluviales actuales se tiende a clasifi carlos según sea el tipo 
de régimen climático imperante en la zona de depósito. Así se introduce la terminología de 
abanicos aluviales de clima árido los correspondientes a los citados con anterioridad, y los aba-
nicos aluviales de clima húmedo los que empiezan a ser estudiados por Gole y Chitale (1966), 
McGowen y Groat (1971), Boothroyd y Nummendal (1978), Vos (1975), etc. Posteriormen-
te a estos dos tipos se les vino a sumar el modelo de abanico aluvial desarrollado en clima 
tropical (Heward, 1978a y b; Brierley et al., 1993), así como aquellos desarrollados en zonas 
sedimentarias muy alejadas del área fuente y denominados abanicos terminales (Mukerji, 1976; 
Sáez y Riba, 1986; Castelltort y Marzo, 1986; Sadler y Kelly, 1993; Kelly y Olsen, 1993).

En las décadas de los años 1970 y 1980 se produce a nivel internacional un gran impulso 
en el estudio de los abanicos aluviales. Destacan los trabajos de Steel (1974) sobre aspectos 
principalmente sedimentológicos. También son muy notables los trabajos de Heward (1978a, 
1978b), de Miall (1970, 1981), de Rust (1979), de Wasson (1974, 1977, 1979), de Steel et 
al. (1977, 1978, 1980), de Bluck (1964, 1980), de Gloppen y Steel (1981), de Rachocki 
(1981), de Hérail (1984) y de Nilsen y Moore (1984). Posteriormente se publicaron trabajos 
específi cos de Steel (1987), Heward (1987), Arche et al. (1987), Bluck (1987), Blair y McPher-
son (1994a, b y c), etc. En otros países de habla castellana, como la República Argentina, se 
han publicado también trabajos muy interesantes sobre estos temas referidos a casos concretos 
entre los que cabe citar el de la localidad de Volcán en la Quebrada de Humahuaca (Spalletti, 
1972), los de la Quebrada de Chumbiche en Catamarca (González Díaz, 1972) y en otros 
sectores argentinos (Spalletti, 1979; Milana, 1994, 2000), etc.

La tendencia interpretativa actual sobre los condicionantes principales que contribuyen a 
la generación de los abanicos aluviales, sugiere que la actividad tectónica en el área fuente y/o 
en los márgenes de la cuenca sedimentaria, es fundamental. Así, se puede originar un incre-
mento importante en la cantidad de clásticos disponibles a la vez que un aumento signifi cati-
vo del gradiente. El resultado implica una incisión importante del canal principal y un des-
plazamiento del sector activo (fi guras 6.13 y 6.14).

En nuestro país, aunque algunos autores antiguos ya se interesaron por esta temática (Font 
i Sagué, 1905), la publicación de trabajos sobre abanicos aluviales empieza a ser cuantitativa-
mente importante a partir de 1972, aunque algunos trabajos anteriores ya habían apuntado 
ideas interesantes sobre el tema (Rosell y Riba, 1966). Así, a mediados de los años setenta 
(Anadón y Marzo,1975; Colombo, 1975, 1979) se publican los primeros trabajos que inter-

Figura 6.12. Aspectos de la generación de los abanicos aluviales mediante un control climático en la hipótesis de equilibrio: A) agradación 
durante los períodos pluviales o más húmedos; B) encajamiento de los canales durante el siguiente período más seco. Se produce así el aban-
dono de muchos canales y solo permanecen activos unos pocos, que contribuyen al crecimiento de un nuevo sector del abanico (Lustig, 1965).

A B
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A B

Figura 6.13. Fases de desarrollo de abanicos aluviales controlados por levantamientos tectónicos: A) área de acumulación adosada al frente 
montañoso. B) zona de acumulación alejada del frente montañoso como consecuencia del encajamiento del canal principal (Bull, 1968).

Figura 6.14. Modelo esquemáti-
co de crecimiento de un abanico 
«en cascada». 1) abanicos domi-
nados por procesos de tipo masi-
vo. Los abanicos del estadio 2 se 
han formado por fl ujos acuosos 
variables que acarrean sedimen-
tos mediante diversos tipos de 
barras (2A) en un contexto de 
cursos trenzados (braided). Al 
producirse un nuevo episodio de 
encajamiento del canal principal 
(2B), se genera un nuevo abanico 
(2C). Éste, que ha crecido episó-
dicamente, muestra como los 
episodios quedan separados por 
niveles edáfi cos (Nemec y Post-
ma, 1993).
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pretan algunas unidades de materiales terrígenos gruesos como correspondientes a antiguos 
abanicos aluviales desarrollados en un sector de Cataluña al inicio del Paleógeno. De otras 
zonas del país, y sin que sea un repaso exhaustivo, existen trabajos de Anadón et al. (1979), 
Colombo (1980), Robles (1982), etc.

Posteriormente este tipo de trabajos ha tenido un gran desarrollo y se ha integrado el mo-
delo de los abanicos aluviales con otros sistemas sedimentarios relacionados (Allen et al., 1983; 
Colombo y Robles, 1983; Robles, 1982; Arche y López, 1984; Fornós et al., 1984; Cabre-
ra, Colombo y Robles, 1985; Colombo, 1985, 1986, 1987; Vergés y Riba, 1991; Colombo y 
Vergés, 1992; Silva et al., 1992; Fernández, Bluck y Viseras, 1993; Viseras y Fernández, 1995).

Sistema deposicional

Los abanicos aluviales se consideran como un sistema deposicional en el sentido que tienen 
una entidad y unidad propias por lo que se refi ere al depósito de materiales. En principio este 
Sistema tiene varios subambientes sedimentarios representados por sus facies específi cas, ca-
racterizadas tanto por los condicionantes de las corrientes de depósito, como por sus asocia-
ciones de facies. Se considera a los abanicos aluviales como una gran unidad deposicional 
específi ca que puede diferenciarse claramente de otros sistemas deposicionales asociados.

En el crecimiento y desarrollo de este Sistema Deposicional tienen una gran importancia 
los condicionantes propios. Es decir los que hacen referencia a las propias corrientes forma-
doras del abanico, su distribución areal general y local, así como sus variaciones de intensidad 
y competencia que pueden ocasionar el depósito de materiales en un sector u otro del abani-
co. Estos corresponden a los condicionantes autocíclicos (Beerbower, 1964), característicos y 
propios del desarrollo normal del abanico. Pero como que éste se halla localizado en una po-
sición cercana a un borde de cuenca que en algún momento ha sido tectónicamente activo, y 
además se desarrolla en una zona de acumulación que forma parte de una cuenca sedimenta-
ria, cualquier variación en esas características, así como en los parámetros climáticos, incidirá 
en gran manera en la génesis, crecimiento y modifi cación de los abanicos. Estos son los con-
dicionantes alocíclicos (Beerbower, 1964). Por tanto, los abanicos bien desarrollados correspon-
den a un equilibrio entre los condicionantes autocíclicos y alocíclicos que inciden sobre los 
mismos.

El abanico aluvial

La distribución granulométrica de los materiales terrígenos en los abanicos aluviales im-
plica que los materiales de granulometría más gruesa se hallan localizados en la zona apical, 
mientras que hacia las zonas más lejanas existe una gradación granulométrica en decrecimien-
to relativamente gradual. También hay que tener en cuenta que, dependiendo de la litología 
mayoritaria en el área fuente, pueden existir abanicos generados predominantemente por ma-
teriales arenosos y conglomeráticos (Colombo, 1980; Balaña et al., 2007) y por materiales 
predominantemente lutíticos entre los que aparecen algunos depósitos de granulometría mayor 
(Nakayama, 1999).

A gran escala, la diferencia principal entre un abanico aluvial y un cono de canchal (scree, 
tartera, pedriza) de una geometría y dimensiones parecidas (Bull, 1968), estriba en la distri-
bución radial de los clastos de mayor granulometría. En los canchales los elementos más grue-
sos se hallan localizados hacia las partes más alejadas del área fuente, ya que los elementos 
mayores han recorrido una distancia mayor en condiciones de caída balística libre y subaérea. 
Por el contrario, en los abanicos aluviales en los que las partículas han sido transportadas me-
diante el concurso de algún tipo de corrientes más o menos acuosas, la distribución granulo-
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métrica indica que los materiales más gruesos se hallan situados hacia las partes superiores 
mientras que los de granulometría más fi na se hallan localizados hacia las partes inferiores. 
Esta es una de las razones por las que se ha utilizado la terminología de facies proximales para 
designar a las de granulometría más gruesa y facies distales para las de granulometría más fi na. 
De esa manera los abanicos aluviales sólo estaban divididos en dos sectores, el sector proximal 
y el sector distal, atendiendo tanto a la granulometría de las partículas como a los procesos 
sedimentarios principales.

Por lo que respecta a la génesis de los abanicos, a parte de las ideas y conceptos generales 
ya mencionados en apartados anteriores, hay que tener en cuenta que en muchas ocasiones 
existen abanicos aluviales asociados a canchales. Así, en un estadio inicial (fi gura 6.15) pueden 
existir canchales que pueden tener forma conoidal y que se hallan constituidos por materiales 
clásticos acumulados por procesos de caída gravitativa subaérea. En un primer estadio van 
evolucionando a depósitos con algún componente de fl ujo masivo. En un segundo estadio los 
fl ujos masivos son predominantes, mientras que en el tercer estadio serían predominantes los 
fl ujos acuosos.

Avalanchas rocosas,
caídas y deslizamientos
rocosos y coluviales,
flujos masivos

Flujos de detritos
gruesos o arroyadas
en manto, caídas, avalanchas
y deslizamientos rocosos
o flujos de canales incididos

Flujos de detritos
arenosos, de clastos
gruesos y medios.
Flujos de canales incididos.
Caídas, deslizamientos 
y avalanchas rocosas.

Canchales

Estadio
precursor

Estadio 1 Estadio 2 Estadio 3

Figura 6.15. Esquema de los estadios evolutivos del desarrollo de un abanico aluvial, a partir de canchales ini-
ciales. Se indican los procesos sedimentarios predominantes. Modifi cado de Blair y McPherson, 1994a.

Se ha podido apreciar que existen diversos ejemplos de lo descrito en la zona de la Que-
brada del río Toro en la Provincia de Salta, Argentina (Colombo, 2005). En esa zona la pro-
ducción primaria de detritos parece ser de origen climático. Ello ha condicionado la existencia 
de relieves muy escarpados con taludes inestables, que son cruzados por cursos acuosos de 
diverso orden y magnitud. Cuando no existe red jerarquizada se observan ejemplos del estadio 
inicial que a medida que el curso es episódicamente efectivo, van evolucionando al estadio pri-
mero. Luego, a medida que los cursos son cada vez mayores y con actividad episódica de 
descarga acuosa y sedimentaria, se pasa transicionalmente a los estadios segundo y tercero.

Esto llega a condicionar la existencia, a grandes rasgos, de dos clases principales de abani-
cos; los constituidos predominantemente por fl ujos masivos (fi gura 6.16a) y los constituidos 
predominantemente por fl ujos acuosos (fi gura 6.16b) del tipo de arroyada en manto (sheet 
fl ood).
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Zonación

Atendiendo a la morfología específi ca, a la distribución granulometría y a las diversas aso-
ciaciones de facies más características, se propone la subdivisión de un abanico aluvial en tres 
partes:

La cabecera del abanico, el cuerpo del abanico y el pie del abanico (fi gura 6.17). Esta sub-
división se ha realizado atendiendo a factores de distribución areal, y sobre todo a factores de 
constitución específi ca. Estos son susceptibles de ser reconocidos en el registro fósil por las 
diferentes facies y asociaciones de facies mostradas (fi gura 6.18).

La cabecera del abanico, que se halla bastante reducida en cuanto a su extensión areal, se 
caracteriza por las granulometrías más gruesas y heterométricas, así como el estar constituida 
predominantemente mediante el concurso de fl ujos masivos con comportamiento viscoso o 
por fl ujos acuosos muy densos. Corresponde a la zona más alta del abanico aluvial. Su grado 
de preservación en estado fósil es bastante bajo, ya que son los primeros materiales retrabaja-
dos cuando existe un reajuste de tipo alocíclico.

El cuerpo del abanico es más extenso, y se caracteriza por mostrar dos zonas bien diferen-
ciadas (fi gura 6.19).

El cuerpo interno, corresponde a la parte alta del abanico y muestra una buena equivalen-
cia lateral con la zona de la cabecera. De ésta proceden algunos episodios masivos y los fl ujos 

Figura 6.16. Secciones esquemáti-
cas de dos tipos de abanicos alu-
viales (Blair y McPherson, 1994a): 
A) abanico constituido principal-
mente por procesos de tipo masivo 
(mass fl ows). Corresponden a aba-
nicos de baja efi cacia de transpor-
te. B) abanico constituido princi-
palmente por fl ujos acuosos. No 
siempre es necesaria una falla en 
el contacto con el frente montaño-
so. Los tamaños de los abanicos 
tampoco deben ser siempre del 
mismo orden de magnitud.
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acuosos densos y altamente energéticos conocidos con el nombre de arroyadas (crecidas, cre-
cientes) en manto (sheet fl oods).

El cuerpo externo se caracteriza por facies que han sido transportadas mediante corrientes 
acuosas, que pueden redondear los clastos por impacto y realizan alguna selección granulomé-
trica de los mismos. Los materiales han sido transportados mediante formas de fondo (barras) 
que proporcionan una morfología general de tipo trenzado (braided) al cauce mayor (fi gu-
ra  6.14). Se caracterizan por tener un gradiente elevado, lo que posibilita el transporte de 
materiales muy gruesos (fi gura 6.20) por cursos acuosos que no tienen capacidad de migración 
lateral. En esta zona empiezan a preservarse algunos niveles de granulometría más fi na (are-
niscas) situadas en lugares en los que momentáneamente la sedimentación se había detenido, 
o a sotavento (sotacorriente) de alguna estructura tractiva más o menos importante (barra de 
gravas).

El pie del abanico puede ser la zona más extensa, ya que se considera como tal hasta aque-
llas zonas, algo alejadas, con alguna infl uencia del transporte de sedimentos procedentes del 
abanico. La pendiente ya se ha suavizado mucho y la granulometría general de los depósitos 
es bastante fi na. Se pueden diferenciar las zonas:

DIVISORIA

CABECERA CUERPO PIE

1 2 3

i e a b

CAÑÓN
A

A

B

B

Figura 6.17. Planta esquemática y sección de un abanico aluvial funcional y su relación con el encajante. Las 
fl echas (vectores) indican la intensidad relativa de los procesos fl uviales (MacGowen y Groat, 1971): 1) la cabe-
cera se caracteriza por gravas masivas y muy gruesas; 2) el cuerpo muestra alternancia de gravas y arenas. Las 
gravas son predominantes en la zona interna (i), mientras que las arenas son más evidentes en la zona externa 
(e); 3) el pie está caracterizado por mostrar estructuras tractivas de estratifi cación cruzada curvada (trough) pre-
dominante en la zona interna (a) y estratifi cación cruzada tabular (planar) en la zona externa (b).
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La zona interna del pie del abanico, corresponde a la parte más alta y se (fi gura 6.21) ca-
racteriza por tener materiales con geometría lenticular (canalizados) localmente muy impor-
tantes, procedentes de la zona del cuerpo externo del abanico. Las facies predominantes son 
arenosas y lutíticas con alguna intercalación, localmente importante, de materiales más gruesos 
con geometría lenticular. Estos localmente pueden llegar a mostrar una tendencia secuencial 
granocreciente (negativa).

La zona intermedia del pie del abanico, corresponde al sector donde existe una sedimenta-
ción predominante de materiales terrígenos fi nos y en la que esporádicamente se intercalan 
algunos lentejones de materiales de granulometría más gruesa y con tendencia granulométrica 
negativa. Estos muestran una tendencia secuencial tanto de granulometría como de energía de 
transporte que implica un incremento energético. En algunos casos los materiales de granulo-
metría más gruesa muestran una base lenticular (acanalada), mientras que en otros, la base 
también es neta y erosiva pero con una geometría generalmente plana. Se trata de abanicos de 
pequeño tamaño y dimensión que se hallan localizados hacia partes más alejadas y muestran 
una tendencia general a estar constituidos por materiales de granulometría más fi na. Se ase-
mejan a los de los abanicos terminales, situados al extremo de los canales que, procedentes de 
la parte externa del cuerpo del abanico, se extienden hacia zonas alejadas. Cuando esos cana-
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Figura 6.18. Modelo general, en planta y sección, de un abanico aluvial citado como característico de «clima 
húmedo»: a) intensidad relativa de los procesos fl uviales; b) canales en un curso de tipo trenzado (braided); 
c) depósitos de oleadas (surges); d) barras longitudinales; e) barras transversales; f) depresiones relativamente 
grandes (scours); g) zonas lacustres laterales con pequeños deltas menores; h) concentraciones de minerales 
pesados (placeres); k) sentido de acumulación de minerales pesados y de decrecimiento generalizado de la ener-
gía del medio. Modifi cado de McGowen y Groat, 1971.
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Figura 6.21. Sucesión vertical de facies características de pie interno e intermedio de un abanico aluvial con 
predominancia de materiales conglomeráticos alternando con arenosos y lutíticos (Cabrera, Colombo y Robles, 
1985). La columna corresponde a la superposición de dos megasecuencias principales (III-IV) en las que se ma-
nifi estan sus macrosecuencias más importantes (IV-1 a IV-4). A) facies canalizadas (ChF), facies de intercanal 
(Ich) y facies lutíticas (MF). B) facies de barras y rellenos de canal; 1, relleno multiepisódico; 2, barras; 3, dunas 
y rellenos entre barras; 4, rellenos de canales menores. C) relleno complejo de un canal; 5, barra transversal; 6, 
barra longitudinal; 7, areniscas superiores de descenso de fl ujo; 8, depósitos de fondo. D) depósitos de canal y 
de intercanal; 9, barras y relleno de canal; 10, pequeños canales arenosos; 11, depósitos de intercanal caracte-
rizados por relaciones complejas entre canales de pequeña entidad, expansiones importantes (crevasses, derrames) 
y tramos lutíticos en los que se pueden desarrollar diversos tipos de actividad edáfi ca.
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les pierden el encajamiento, las corrientes acuosas también pierden rápidamente su capacidad 
portante y se expanden radialmente, dejando bruscamente la carga tractiva en forma de lóbu-
lo. Acarrean la carga en suspensión hacia zonas más alejadas donde se depositan predominan-
temente en las zonas externas del pie del abanico, en tránsito ya a otros sistemas sedimentarios.

La zona externa del pie del abanico, se caracteriza por la existencia de facies de granulome-
tría fi na y muy fi na, que varían en relación a su situación con respecto a algunos cuerpos ca-
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nalizados de granulometría algo más gruesa y que alcanzan esas zonas alejadas a partir de las 
áreas más internas (fi gura 6.22) del abanico. Estas facies, además pueden mostrar signos de 
períodos prolongados de no sedimentación, de acumulaciones estables de aguas más o menos 
episódicas, y de interrelación con otros sistemas sedimentarios, como pueden ser los evaporí-
ticos, los lacustres y los fl uviales más o menos transversales a las direcciones principales de 
aporte del abanico.

Cuando los abanicos son de pequeño tamaño y se hallan constituidos predominantemen-
te por materiales clásticos gruesos, el pie puede ser dominado por conglomerados. En algunos 
casos el pie se halla controlado por el nivel de base representado por una zona marina, de 
manera que pueden existir intercalaciones marinas en los materiales conglomeráticos (fi gu-
ra 6.23).

En función de la distribución general de las facies, el pie del abanico tiene un aspecto 
general de llanura lutítica en la que existen algunos materiales lenticulares (canaliformes) de 
granulometría más gruesa (pie interno). En ocasiones existen algunas intercalaciones de granu-
lometría más gruesa con tendencia secuencial negativa (pie intermedio). Finalmente existe una 
zona con características típicas de llanura lutítica que corresponde a las zonas más alejadas 
donde todavía existe alguna infl uencia sedimentaria del abanico (pie externo). En estas zonas, 
la existencia de trazas de vegetación (rizocreciones, caliches, etc.) cuando son muy extensas, 
indican detenciones de la sedimentación, o abandonamiento sedimentario de algunos sectores 
muy determinados en condiciones climáticas favorables para el desarrollo de una cobertera 
vegetal.
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otro abanico adyacente. Hay que notar que la sección vertical no puede mostrar las variables relaciones laterales entre las diversas unidades 
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Tipología

El concepto de la efi cacia de transporte referido a la capacidad del fl ujo hidráulico para 
transportar su carga de sedimentos hacia la cuenca (Kirkby, 1977), es ampliamente conocido 
en la literatura científi ca y aplicado usualmente al análisis de los sistemas deposicionales tur-
bidíticos (Mutti, 1979; Rivenaes, 1997; Richards et al., 1998; Mutti et al., 1999; Eschard, 
2001; Millar, 2005). Recientemente se ha utilizado, también, para el análisis de sedimentos 
acumulados en contextos fl uviales (Huang, Chang y Nanson, 2004).

En este trabajo se aplica a los 
abanicos aluviales, tanto actua-
les como en el registro fósil, para 
intentar establecer una jerarqui-
zación de los mismos. En esta 
propuesta de jerarquización no 
es necesario realizar ninguna re-
ferencia de tipo climático ni de 
tipo geográfi co, ya que los aba-
nicos aluviales se pueden desa-
rrollar en cualquier contexto en 
el que exista un sistema de ali-
mentación de sedimentos a tra-
vés de un cañón excavado en un 
frente montañoso, o a través de 
un canal en el que el fl ujo quede 
confi nado. Los abanicos podrán 
generarse en la zona donde exis-
ta una ruptura de pendiente y 
podrán ir creciendo con plani-
metría más o menos radial cuan-
do las corrientes pierdan brusca-
mente su encajamiento y exista 
un aporte continuado de sedi-
mentos.

La actividad a lo largo del 
tiempo de corrientes tractivas 
más o menos efi caces en cuanto 
al transporte de sedimentos, y su 
permanencia en una región de-
terminada, generará abanicos y 
grupos de abanicos de tamaños 
diversos. Así, en función del ta-
maño (fi gura  6.24) del sistema 
deposicional aluvial (Colombo, 
1989), se propone la siguiente 
clasifi cación:

Abanicos (MAET) de muy alta efi cacia de transporte (grandes dimensiones).
Abanicos (AET) de alta efi cacia de transporte (tamaño intermedio).
Abanicos (BET) de baja efi cacia de transporte (los más pequeños).
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Figura 6.24. Relaciones geométricas generales de los abanicos aluviales. La morfología tiene gran-
des similitudes, pero hay que tener muy en cuenta el orden de las escalas (Stanistreet et al., 
1993). Las fallas no son imprescindibles. Se muestra la distribución general de facies (1, internas; 
2, intermedias; 3, externas).
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Considerando factores tales como las dimensiones radiales de los abanicos aluviales, las 
direcciones de las paleocorrientes y atendiendo a la distribución de las facies principales, así 
como a la extensión areal de los abanicos se propone la siguiente jerarquización.

Abanicos aluviales de muy alta efi cacia de transporte (MAET)

Con esta denominación se agrupan los abanicos aluviales muy grandes, (dimensiones de 
centenares a miles de kilómetros cuadrados) en los que sus características sedimentológicas 
principales sugieren que el transporte se ha efectuado predominantemente mediante corrientes 
hídricas de tipo perenne o semiperenne (Mohindra et al., 1992). Han sido citados en la lite-
ratura como deltas interiores (inland deltas), como llanuras distributivas y como abanicos 
fl uviales (Shukla et al., 2001; Nichols, 2005; Nichols y Th ompson, 2005) teniendo en cuen-
ta, sobre todo, sus características geomorfológicas principales. En nuestra opinión como que 
cumplen las premisas del canal principal encajado y confi nado en un surco principal, existe 
una ruptura de pendiente, muestran paleocorrientes focalizadas en la zona apical y en planta 
exhiben una traza dispersiva de tipo radial, deben ser considerados como abanicos gigantes 
(fi gura 6.25) caracterizados por diversos tipos de procesos de acumulación (Muñoz et al., 1992; 
Kirkby, 1999; Tooth, 1999, 2000; Tooth y Nanson, 1999; Gore et al., 2000; Cuevas et al., 
2007).
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Figura 6.25. Relación de tamaños de los abanicos aluviales con respecto a su efi cacia de transporte. Modifi cado 
de Stanistreet y McCarthy, 1993.

El abanico del río Kosi se ha ido formando episódicamente a lo largo de los dos últimos 
siglos, a medida que ha ido desplazando hacia el oeste la traza del canal principal activo (Gole 
y Chitale, 1966; Wells y Dorr, 1987; Gohain y Parkash, 1990; Singh et al., 1993). Éste, que 
tiene un carácter semipermanente (fi gura 6.26), facilita el transporte de los sedimentos areno-
sos y limoliticos mediante cursos relativamente rectilíneos en los que los materiales se trans-
portan mediante barras y formas de fondo de diverso orden y magnitud. Cuando el curso es 
sinuoso se llegan a desarrollar barras en punta (point bars) representativas de diversos episodios 
de acreción lateral. Se da el caso de que debido a la alta permeabilidad de los sedimentos, 
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algunos cursos pueden ser alimentados por aguas procedentes del acuífero subterráneo (fi gu-
ra 6.27).

El caso del abanico del río Okavango (Stanistreet y McCarthy, 1993; Stanistreet et al., 
1993) es de una gran espectacularidad debido sobre todo a las dimensiones y ubicación de su 
cuenca de drenaje (fi gura 6.28). La presencia de humedales permanentes y estacionales, su-
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giere que se trata de un sistema claramente distributivo de la carga acuosa que alcanza la zona 
de dispersión radial del sistema. Hay que hacer notar que las partes más externas del abanico 
vuelven a concentrar las aguas sobrantes que desaguan por los canales del Boteti. En defi ni-
tiva se trataría de un abanico aluvial gigante que tiene el nivel de base controlado por unas 
fracturas transversales al sistema (fi gura 6.29). Es interesante conocer que en las partes más 
altas del abanico, el canal principal funcional tiene posibilidades de migrar lateralmente den-
tro del valle donde se halla situado y así puede llegar a generar diversos episodios de barras 
en punta (point bars). En el abanico medio y el abanico inferior los cursos son multicanales 
separados por islas vegetadas estables (fi gura 6.30). Esta sería una de las características típicas 
de los cursos anastomosados si no fuera por el importante papel que ejerce la vegetación en 
el control del funcionamiento de los canales activos. Así, éstos se hallan confi nados por la 
exuberante vegetación de la zona que genera una cantidad de turba extraordinaria (fi gu-
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ra 6.31). Los sedimentos arenosos acaban teniendo una morfología cordoniforme (ribbon) de 
baja sinuosidad, como resultado del confi namiento por la turba y posterior combustión y 
desaparición de ésta (fi gura 6.32). Dentro de esos abanicos gigantes se pueden producir di-
versos tipos de acumulaciones sedimentarias dentro de los canales funcionales, como resulta-
do de la interacción entre la morfología del canal, el tipo de fl ujo acuoso y la cantidad de 
sedimentos (fi gura 6.33).

En otros contextos geográfi cos diferentes existen también ejemplos similares. Así, en la 
zona norte de la República Argentina los abanicos de este tipo corresponden a los del río Ber-
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Figura 6.30. Distribución de los diversos estilos de canales fl uviales y sedimentos de desbordamiento del gran 
abanico del Okavango (Stanistreet y McCarthy, 1993).
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fi cie del nivel freático. Abanico del Okavango (Stanistreet et al., 1993).
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mejo. El mayor es el del río Pilcomayo, 
que constituye la frontera con el Para-
guay tiene una extensión del orden de los 
220.000  km2 (Cordini, 1947; Iriondo, 
Colombo y Kröhling, 2000) y es uno de 
los más extensos que siguen siendo fun-
cionales en la actualidad.

Abanicos aluviales de alta efi cacia 
de transporte (AET)

Esta denominación comprende a 
aquellos abanicos que están constituidos 
predominantemente por facies terrígenas 
transportadas y depositadas mediante el 
concurso de corrientes acuosas tractivas. 
En algunos casos los estudios de proce-
dencia permiten deducir la existencia de 
un área fuente algo alejada de la zona 
de  generación de los abanicos aluviales 
(Balañá et al., 2007; Barsó y Ramos, 
2007; Yuste et al., 2004). Son de gran ex-
tensión areal, muestran un cuerpo de aba-
nico bien desarrollado así como un pie de 
abanico también muy bien desarrollado, 
y su infl uencia sedimentaria se deja sentir 
en áreas alejadas (fi gura  6.24). Como 
ejemplo podemos tomar el del Montsant 
(Colombo, 1980; Cabrera y Colombo, 
1986; Colombo, 1986), que tiene una ex-
tensión radial del orden de casi 40 km en 
línea recta y cuyas facies demuestran la 
importancia de las corrientes acuosas en 
la constitución del abanico (fi gura 6.34).

Abanicos aluviales de baja efi cacia 
de transporte (BET)

Corresponden a los que están consti-
tuidos predominantemente por materia-
les transportados por corrientes y fl ujos 

masivos, son de pequeña extensión areal y no muestran una buena gradación de facies ni de 
granulometrías bien desarrollada (fi gura 6.24). Además la mayoría de las veces no muestran 
una ordenación secuencial muy clara o cuando menos no está muy bien desarrollada. Existen 
otros casos en los que, aunque la mayoría de los materiales hayan sido transportados median-
te el concurso de corrientes acuosas, las dimensiones del abanico son más pequeñas que las de 
los abanicos de alta efi cacia (fi gura 6.35). Este sería el caso de los abanicos aluviales oligocenos 
situados entre las localidades de Bot y de Horta de Sant Joan (Tarragona) donde las dimensio-
nes radiales llegan a ser del orden de 2 km. En ese caso hay que suponer la existencia de una 
cierta segmentación a medida que el abanico iba siendo arrastrado por la elevación del borde 
de cuenca tectónicamente activo, a una velocidad mayor que la del encajamiento del canal 
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Figura 6.32. Evolución de un canal de baja sinuosidad hasta que se convierte en un 
cuerpo arenoso cordoniforme (ribbon). Hay que resaltar la importancia de la vegetación 
que llega a constituir unos diques laterales muy efectivos. Abanico del Okavango (Sta-
nistreet et al., 1993).
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principal. En esos abanicos existe además una infl uencia algo mayor de los procesos masivos 
de transporte que en el caso del Montsant, donde éstos se hallan prácticamente ausentes.

Por tanto, no se citan los abanicos de «clima árido» 
ni abanicos de «clima húmedo», sino que se hace re-
ferencia a su baja efi cacia de transporte cuando su exten-
sión radial sea reducida y cuando los procesos de trans-
porte correspondan predominantemente a fl ujos masivos. 
También se hace referencia a su alta efi cacia de transpor-
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Figura 6.34. Esquema conceptual de zonación de un abanico de 
alta efi cacia de transporte con extensión radial máxima de unas 
pocas decenas de kilómetros. C) zona de la cabecera. Los sedimen-
tos pueden haber sido transportados mediante algunos fl ujos masi-
vos. Cuando son transportados por fl ujos densos acuosos, los mate-
riales se hallan muy mal seleccionados, mal organizados y con 
granulometrías que pueden ser muy gruesas. K) zona del cuerpo del 
abanico caracterizado por fl ujos dispersos y de alta energía. Los 
procesos de arroyada en manto (sheet fl ood) caracterizan el cuerpo 
interno (Ki), mientras que los procesos de transporte mediante cur-
sos acuosos de tipo trenzado (braided) caracterizan el cuerpo (Ke) 
externo. P) zona del pie del abanico caracterizado por la predomi-
nancia de la sedimentación lutítica entre la que se encuentran al-
gunos canales funcionales muy evidentes en la zona del pie interno 
(Pi). En la zona del pie intermedio (Pn) se produce la pérdida de 
encajamiento de los canales funcionales, ocasionando la expansión 
de los fl ujos y la generación de algunos lóbulos. En la zona del pie 
externo (Pe) existe una predominancia de la sedimentación lutítica, 
generada por la acumulación de los materiales en suspensión que 
acarreaban los fl ujos que han desbordado, con algunas intercalacio-
nes de materiales de granulometría más gruesa y de escasa entidad. 
A partir de esa zona se produce el tránsito a otros sistemas sedi-
mentarios.
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te cuando los procesos de transporte sean predominantemente acuosos y perennes o semipe-
rennes, y cuando su extensión radial sea considerable. Esto sucede con los abanicos con granu-
lometría predominantemente arenosa, como sería el caso de los abanicos de la zona de Vic y 
sectores adyacentes, donde los materiales son predominantemente areniscosos con algunas 
intercalaciones conglomeráticas (Colombo, 1975, 1980, 1987). En otras zonas en las que los 
materiales del área fuente proporcionan arenas y gravas, también se pueden generar abani-
cos de alta efi cacia de transporte en función de la continuidad, de la intensidad y de la entidad 
de las descargas acuosas a lo largo del  tiempo.
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En la mayoría de los casos, la zonación propuesta en forma de cabeza, cuerpo y pie del 
abanico aluvial, se reduce a las dos últimas, ya que la cabeza del abanico es lo primero que se 
erosiona cuando éste debe ajustarse a unas nuevas condiciones de tipo alocíclico, cuando, por 
ejemplo, estas implican una reactivación tectónica del borde de cuenca. En este caso se pro-
duce un gran desarrollo de las zonas de cuerpo y de pie. Así, dependiendo en gran manera del 
área fuente, y considerando constantes los otros factores, la zona del pie tiende a un gran de-
sarrollo cuando en el área fuente existen materiales de granulometría fi na (lutitas y areniscas) 
bien representados. En otro caso, cuando en el área fuente existe una predominancia de car-
bonatos y otras rocas duras, es la zona del cuerpo del abanico la que adquiere un mayor de-
sarrollo. Ahora bien, cuando la génesis de los abanicos es policíclica, es decir sus materiales 
han sido retrabajados repetidas veces, es la zona del cuerpo y sobre todo la zona del pie las que 
adquieren un desarrollo muy notable. Este sería el caso del Montsant y de la Serra de la Llena 
(Colombo, 1986; Colombo y Vergés, 1992) en Tarragona.

ARQUITECTURA DEPOSICIONAL

Con la denominación de arquitectura deposicional se hace referencia a las tendencias ge-
nerales y particulares con las que las diferentes secuencias se distribuyen en la vertical, así como 
sus relaciones laterales. Además también se hace referencia a la tendencia evolutiva vertical 
como consecuencia de condicionantes generales o locales que inciden sobre la génesis y dis-
posición de los materiales del abanico (fi gura 6.36).

Los condicionantes autocíclicos, característicos del propio sistema sedimentario de los aba-
nicos aluviales, son los responsables de controlar las tasas de aporte en función de la climato-
logía, la pendiente topográfi ca, las características litológicas del área fuente, así como sus rela-
ciones geométricas con el propio abanico. La diversifi cación de las corrientes se debe en gran 
manera a condicionantes propios del abanico, como son la jerarquización de la red distribu-
tiva y la situación de las zonas de aporte sedimentariamente activas en un momento determi-
nado. También infl uye la distribución irregular de las variaciones en la pendiente topográfi ca, 
que condiciona en último extremo la posibilidad de cambiar de cauce activo por episodios de 
avulsión.

Los condicionantes alocíclicos, se refi eren principalmente a variaciones del nivel de base. 
También se refi eren a variaciones de la subsidencia o al menos en la velocidad de subsidencia 
de la cuenca sedimentaria durante el período de crecimiento del abanico. También correspon-
den a los movimientos tectónicos en un borde de cuenca tectónicamente activo, así como a 
algún tipo de variaciones intensas y duraderas del régimen climático. Todas estas variaciones 
alocíclicas tienen una gran importancia tanto en la generación de los propios materiales terrí-
genos que constituyen el abanico, como en su distribución areal y vertical. De modo que se 
pueden mostrar tendencias de expansión (progradantes), de apilamiento vertical (agradantes) o 
de retracción (retrogradantes) del sistema de abanico aluvial.

Sólo se consideran a gran escala a los depósitos típicos de abanicos aluviales de alta efi cacia 
de transporte. Es decir, a los transportados mediante el concurso de corrientes acuosas que 
acarrean sedimentos mediante carga de fondo. Esto ocasiona una gradación granulométrica 
normal, con los materiales más gruesos situados en las cercanías de la zona de cabecera y los 
más fi nos localizados en la zona de pie del abanico.

La geometría de los depósitos que constituyen el abanico se halla relacionada con los prin-
cipales procesos de transporte y deposición. Así, los cursos acuosos perennes constituirán de-
pósitos terrígenos más o menos bien seleccionados con geometría aproximadamente estrati-
forme y posiblemente localizados en un sector concreto del cuerpo del abanico. En cambio las 
corrientes episódicas efímeras pero de gran energía, podrán arrastrar una gran cantidad de 
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Figura 6.36. Modelo simplifi cado de los diferentes controles que actúan sobre los canales que constituyen un abanico aluvial (Maizels, 1990).
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carga tractiva y, si su duración es realmente corta, pueden dar lugar a depósitos relativamente 
estratiformes y de gran extensión lateral, de potencia relativamente uniforme pero con la ca-
racterística de que los materiales terrígenos transportados por esas corrientes no han tenido el 
tiempo sufi ciente como para mostrar un buen redondeamiento y una buena selección.

La mayoría de las veces se ha producido una erosión de los materiales depositados previa-
mente en la zona de cabecera, por lo que existe una entrada anómala de clastos de grandes 
dimensiones de algunos de los episodios de arroyada en manto (sheet fl ood) que erosionan los 
materiales infrayacentes. Localmente se aprecia la existencia de algunos depósitos episódicos, 
muy mal seleccionados y en los que los clastos muestran una fábrica clastosoportada. Corres-
ponden a episodios de una gran energía y corta duración, de corrientes muy turbulentas y 
extraordinariamente cargadas de materiales terrígenos gruesos y muy heterométricos. Corres-
ponden a algunos episodios de tromba acuosa. Pueden estar originados directamente sobre la 
superfi cie de la parte más interna del cuerpo del abanico, o proceder de la rotura y desborda-
miento de algún sector del canal principal después de una avenida muy violenta y rápida, 
produciéndose una expansión muy rápida del fl ujo. Esto correspondería a los fl ujos episódicos 
con descargas acuosas (fl ujos catastrófi cos) excepcionales (Beaty, 1974; Tanner, 1976; Colom-
bo y Vergés, 1992).

Este conjunto de depósitos está relacionado lateralmente con otros que pueden mostrar, 
como refl ejo de la variabilidad de los fl ujos, algunas variaciones de potencia, de granulometría, 
de selección, etc. Éstas a su vez, y según sea el carácter general del abanico, se pueden encon-
trar con una cierta ordenación en la vertical. Se trata entonces de que la mayoría de tramos y 
niveles de los materiales generadores de los abanicos pueden mostrar una determinada orde-
nación secuencial. Para que estas secuencias se desarrollen adecuadamente son necesarios, 
tanto la persistencia de las corrientes que acarrean los materiales detríticos terrígenos, como 
que se repitan las mismas variaciones en cuanto al comportamiento hidráulico de esas corrien-
tes, y que además los materiales transportados sean también del mismo tipo o de otro muy 
similar. Finalmente, y lo que es más importante, se necesita también una duración mínima de 
estos procesos para que puedan dar carácter a las facies que los representan.

Así, además de los factores ya mencionados, las secuencias verticales de facies, en el caso 
de que los materiales muestren una ordenación secuencial, necesitan de un tiempo mínimo 
para desarrollarse. Éstas, que corresponden a un tipo especial de la ordenación cíclica (con 
ciclos completos o incompletos, simétricos o asimétricos, etc.) implican, también, que las 
condiciones ambientales se vuelvan a repetir al cabo de un cierto tiempo y, por tanto, queden 
representadas de la misma manera en la vertical. Corresponden a la respuesta sedimentaria a 
condicionantes autocíclicos y alocíclicos.

Normalmente los condicionantes autocíclicos implican que el apilamiento vertical de los 
aportes aluviales tenga una ordenación secuencial grano y estrato decreciente cuando los aba-
nicos sean agradantes y retrogradantes. Mientras que las secuencias grano y estratocrecientes 
corresponden usualmente a episodios progradantes dentro del contexto general del abanico. 
Ahora bien, también pueden existir ordenaciones secuenciales grano y estrato decrecientes en 
un contexto de abanicos aluviales progradantes (Viseras y Fernández, 1995). Esto se produci-
rá cuando los condicionantes autocíclicos impliquen una tendencia de desplazamiento lateral 
del canal o gran cauce principal multicanal, primero en una dirección y sentido determinado 
y después en la opuesta. El resultado fi nal serán cuerpos (litosomas) conglomeráticos con es-
tratifi cación cruzada diagonal (backsets) generada por una sedimentación retroalimentada 
(Bluck, 1976) y rodeados por materiales fi nos de llanura de inundación. De esa manera solo 
se podrán preservar los depósitos conglomeráticos laterales del canal principal que erosionará 
preferentemente los del margen opuesto. Así se podrán generar secuencias granulométricamen-
te positivas en un contexto de abanico aluvial progradante.
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Cuando existen variaciones importantes y cuando los condicionantes alocíclicos son muy 
importantes en el sentido de acelerar la velocidad de sedimentación, en la mayoría de los casos 
no se pueden desarrollar secuencias sedimentarias claras, y se genera un apilamiento vertical 
de diversos elementos en forma de tramos y niveles que, en condiciones óptimas hubieran 
podido constituir ordenaciones secuenciales clásicas. Un ejemplo de esto corresponde a los 
tramos superiores de la Fm Romagats en las cercanías de la ciudad de Vic (Colombo, 1980, 
1987). A pequeña escala las secuencias verticales no han podido desarrollarse plenamente y se 
pueden diferenciar varios episodios de acumulación, por la existencia de algunos tramos con 
bioturbación y desarrollo de paleosuelos, que indican condiciones de detención de la sedimen-
tación. A gran escala, en cambio, se puede apreciar una organización secuencial (megasecuen-
cial) grano y estrato creciente, que sugiere la progradación generalizada del sistema de abanicos 
aluviales. Por tanto, según sean los condicionantes principales, predominantemente los alocí-
clicos, los materiales aluviales pueden presentar o no, una ordenación vertical de tipo cíclico, 
rítmico o secuencial.

Secuencias deposicionales

En este apartado se hace referencia a las características de ordenación, a las propuestas de 
jerarquización y a la causalidad que condicionan la génesis de las diferentes secuencias en las 
que se pueden subdividir los ejemplos conocidos de los abanicos aluviales.

El estudio de las tendencias verticales y laterales observables con respecto a diversas carac-
terísticas de los depósitos de los abanicos aluviales, permite llegar a diferenciar y concretar el 
carácter de crecimiento vertical (agradación), de avance hacia la cuenca (progradación) o de 
traslación hacia el área fuente (retrogradación) que muestra el sistema sedimentario de un 
abanico aluvial simple.

En principio con la denominación de secuencia, considerada aquí con características ge-
néticas, se agrupan los diferentes episodios y eventos sedimentarios responsables de la consti-
tución de los abanicos aluviales. Estos pueden variar desde un evento unitario a un conjunto 
de episodios múltiples. Se caracterizan por la distribución vertical de las granulometrías de los 
materiales terrígenos más o menos gruesos, por las variaciones unitarias de espesor y por los 
cambios en la dirección y sentido de las paleocorrientes principales.

Se han diferenciado diversos tipos de secuencias atendiendo a su carácter (variación de 
características internas), a su potencia (variaciones verticales con tendencias positivas o nega-
tivas) y a su entidad (posibilidad de establecer una unidad cartográfi ca informal). De esta 
manera y según sean sus potencias respectivas y variaciones verticales, así como su tendencia 
granulométrica vertical (negativa, positiva o cíclica), se podrá establecer algún tipo de ordena-
ción secuencial.

Muchas acumulaciones de materiales clásticos situadas adyacentes a zonas de fracturación, 
corresponden a abanicos aluviales de diverso orden que pueden ir cambiando de condiciones 
tanto en el espacio como en el tiempo. Así, se ha deducido que la infl uencia tectónica sobre 
el desarrollo de los abanicos es de una importancia considerable (fi gura 6.37). Por tanto, se 
han estudiado las ordenaciones secuenciales de los materiales de los abanicos como una res-
puesta sedimentaria a los diversos movimientos tectónicos realizados en el área fuente y/o en 
las inmediaciones de la zona de depósito (Riba, 1976, 1989; Steel et al., 1977; Heward, 1978; 
Steel y Gloppen, 1980; Gloppen y Steel, 1981).

Esta respuesta sedimentaria no sólo se realiza a escala de centenares de metros, que corres-
ponde al incremento de aportes ocasionado por una elevación por causas tectónicas del borde 
activo de la cuenca, sino que también puede realizarse a escalas métricas y decamétricas. El 
que no se haya citado con claridad en la literatura, obedece a que muchas veces su interpre-
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Figura 6.37. Secuencias aluviales idealizadas y desarrolladas en contextos tectónicos diversos: A) megasecuencia 
grano y estratocreciente originada por una actividad tectónica repetitiva que ocasiona una progradación de los 
abanicos (1-3). B) megasecuencia grano y estratodecreciente originada por un retroceso efectivo del escarpe y 
una reducción del relieve topográfi co en el área fuente (4-5). C) y D) macrosecuencias grano y estratocrecientes 
originadas por la progradación de lóbulos aluviales individuales. E) secuencia de orden menor, grano y estratode-
creciente, con base erosiva. Se ha generado como consecuencia del relleno de un canal trenzado (braided) y/o 
del desarrollo de diferentes tipos de barras. Los diferentes episodios aluviales mayores pueden mostrar una dis-
posición geométrica en discordancia progresiva que implica generalmente una actividad tectónica sinsedimenta-
ria (Ethridge, 1985, en Einsele, 1992).
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tación como respuesta sedimentaria a un movi-
miento tectónico no es clara y el apilamiento 
vertical de los materiales puede explicarse sin 
grandes complicaciones por la conjunción de 
factores autocíclicos (cambios locales de la zona 
sedimentariamente activa, etc.).

A gran escala existen algunas situaciones tí-
picas en las que se acumulan sedimentos clásticos 
como respuesta a la actividad tectónica (Ouchi, 
1985; Heller y Paola, 1992; Paola et al., 1992). 
Así, por ejemplo, en las zonas de graben y semi-
graben existen fracturas que delimitan una fosa o 
que como mucho se disponen en relevo hacia el 
interior de la cuenca (fi gura 6.35). En otros casos 
existe una fractura que actúa continuadamente a 
lo largo de un lapso considerable de tiempo que 
ocasiona una acumulación importante de mate-
riales clásticos gruesos, adosada a la zona de frac-
tura.

El ejemplo más conocido puede ser el de la 
Brecha del Violín en California, que con unos 
10.000 m de espesor se extiende unos 1.000 m 
hacia la cuenca y tiene una base a lo largo de la 
fractura del orden de unos 1.500  m (Crowell, 
1974; Heward, 1978). Existe además un caso es-
pecial que corresponde a una fracturación suce-
siva y repetitiva del margen de una cuenca sedi-
mentaria, todavía no muy claro desde el punto 
de vista tectónico, que puede mostrar una acu-
mulación de materiales clásticos del orden de 
unos 25.000 m (fi gura  6.38), y corresponde al 
caso del Hornelen Basin (Steel et al., 1977).

Contexto geomórfi co

Por lo que se refi ere a la respuesta sedimen-
taria a una situación concreta, se pueden diferen-
ciar diversos casos (Heward, 1978), que produ-
cen unas ordenaciones verticales secuenciales 
bastante características:

•  Respuesta a una topografía determinada. Esta se 
halla caracterizada por una abrupta ruptura de 
la pendiente en un margen tectónicamente pa-
sivo. Constituye el tipo más simple de abanico 
aluvial. Empieza con un cono de deyección de 
pequeño tamaño y que va ensanchándose a 
medida que el frente pasivo retrocede y se am-
plía al área fuente. El resultado fi nal corres-
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Figura 6.38. Tipos de colmatación de diferentes cuencas sedimentarias deli-
mitadas por fracturas. A) relleno asimétrico de la cuenca catalana del Vallés 
(Fontboté, 1954). B) relleno de la cuenca francesa de Lodéve (Mattauer, 1973). 
C) esquema geométrico de la relación entre la acumulación clástica de las 
«Brechas del Violín» y las fracturas asociadas a la falla californiana de San 
Andrés (Crowell, 1973). D) disposición de la sedimentación carbonífera conti-
nental en las provincias canadienses atlánticas (Belt, 1968). E) depósitos neó-
genos toscanos (Sestini, 1970). F) disposición de grandes espesores conglo-
meráticos noruegos como resultado de fracturas escalonadas sinsedimentarias 
(Steel y Wilson, 1976). 1. basamento; 2. facies terrígenas de cabecera y cuer-
po de abanico; 3. facies de pie de abanico; 4. otras facies; 5. discordancias.
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 pondiente al perfi l de equilibrio del canal formador del abanico, consiste en un abanico 
con una superfi cie directamente proporcional a la del área fuente (Bull, 1964). Existirá 
también una progradación de las facies de cabecera sobre las del cuerpo y de éstas sobre 
las de pie del abanico. Esto condiciona una cierta tendencia secuencial granocreciente o 
negativa hasta el momento en el que se establece el equilibrio. Cuando cesa el impor-
tante aporte de materiales, en las zonas de cabecera y del cuerpo del abanico se produce 
así una tendencia secuencial granulométrica positiva. En las partes centrales del cuerpo 
del abanico parece existir una tendencia cíclica algo asimétrica (fi gura 6.39a). Se consi-
dera, además, que no ha habido encajamiento del canal principal.

• Encajamiento del canal principal de corta duración. Se produce como un efecto autocícli-
co cuando existen alternancias de fl ujos acuosos y fl ujos masivos como portadores de los 
materiales al abanico (Bluck, 1964; Hooke, 1967). También puede producirse cuando 
existen variaciones en la descarga acuosa (Beaty, 1963, 1974), o cuando se produce algún 
cambio climático en el régimen de precipitaciones (Denny, 1967; Beaty, 1970). El pro-
ducto fi nal consiste en la formación de un pequeño lóbulo deposicional de granulome-
tría más gruesa en lugares donde anteriormente predominaba la granulometría más fi na 
(Hooke, 1967; Wasson, 1977). La disposición de estos lóbulos condicionará la presencia 
de ordenaciones secuenciales granulométricas negativas en las zonas activas del abanico 
y granulométricas positivas en las zonas inactivas del abanico. Todo dependerá de la 
posición y migración tanto lateral como vertical del punto de intersección (fi gura 6.39b).

• Encajamiento prolongado del canal principal. Se halla asociado a un descenso relativamen-
te importante del nivel de base general que ocasiona una importante incisión en el aba-
nico por parte del canal principal. Esto implica un desplazamiento hacia las zonas del 

Figura 6.39. Comportamiento de 
los abanicos en función de la res-
puesta sedimentaria a la topografía 
original (A) y al encajamiento (B) 
de corta duración, en la cabecera 
del canal principal (Heward, 1978).
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Figura 6.40. Desarrollo de abanicos aluviales primarios y secundarios, con manifes-
tación de los diversos (1-4) segmentos activos sucesivos. A) respuesta sedimentaria 
inicial a un nuevo escarpe montañoso. B) disección del segmento 1 para formar el 
segmento 2. C) disección de los segmentos 1 y 3 para formar el segmento 4 y aban-
dono del resto del abanico. En el corte esquemático se pueden apreciar las relacio-
nes geométricas entre los segmentos 1 y 3 (Denny, 1967).

pie del abanico del sector activo. En esa 
zona se acumulan unos abanicos que en 
principio son de pequeño tamaño y se 
caracterizan por mostrar una granulome-
tría más gruesa que la del resto de los 
materiales encajantes. Esto también pue-
de haberse originado por una degrada-
ción de la topografía del área fuente (fi -
gura 6.40).

En este caso se ha producido, al me-
nos en parte, un retrabajamiento de los 
materiales previamente depositados en la 
zona de cabecera del abanico. A la vez 
ésta puede ser la causa de la existencia de 
algunas facies anómalas, de granulome-
tría bastante gruesa, en unas zonas del 
pie del abanico que no les corresponden 
(Larsen y Steel, 1978). Éstas pueden 
mostrar una cierta ordenación cíclica en 
la zona del cuerpo del abanico y una ten-
dencia granulométricamente negativa en 
la zona del pie del abanico (fi gura 6.41a).

• Retroceso y degradación del relieve. En este 
caso se produce una suavización también 
del relieve del abanico, que implica un 
retrabajamiento generalizado de toda la 
zona de cabecera, y en algunos casos 
también de la parte interna del cuerpo 
del abanico. El resultado implica tenden-
cias secuenciales positivas en cuanto a 
granulometría, ya que el relieve se ha ido 
suavizando de manera que el área fuente 
se ha ido alejando (Bluck, 1967). Local-

mente se pueden encontrar algunas secuencias con tendencia granulométrica negativa 
en las zonas donde se situaba el primitivo abanico aluvial (fi gura 6.41b).

Jerarquización

En este apartado, y a partir de los trabajos realizados en el borde suroccidental de Los 
Catalánides (Colombo, 1980; Robles, 1982; Colombo y Robles, 1983; Cabrera, Colombo y 
Robles, 1985), se propone una jerarquización de las secuencias en las que se pueden dividir 
los materiales de los abanicos aluviales, para poder realizar un análisis detallado de sus ten-
dencias evolutivas verticales y laterales (fi gura 6.42). Con la denominación de secuencia se 
designa a las unidades de orden menor que se hallen genéticamente relacionadas entre sí y sin 
discontinuidades importantes entre ellas.

Así, a partir de las columnas estratigráfi cas detalladas (fi gura 6.43) y atendiendo a criterios 
de las variaciones laterales y verticales de las tendencias sedimentarias, con especial énfasis en 
las variaciones en los litosomas, en las granulometrías y en las estructuras sedimentarias pri-
marias tractivas, se han establecido varios tipos de unidades secuenciales (fi gura 6.44). Por 
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Figura 6.41. Comportamiento de los abanicos aluviales en función del encajamiento prolongado (a) en la cabe-
cera  del abanico, del retroceso del escarpe (b) y la consiguiente denudación del relieve topográfi co (Heward, 
1978).
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otro lado, las variaciones de las paleocorrientes en la vertical también tienen un signifi cado en 
cuanto a los límites superiores de las unidades secuenciales. Además, la existencia de algunas 
discordancias angulares asociadas a las discordancias progresivas (Riba, 1976, 1989; Blair, 
2000; Alonso, Colombo y Riba, 2009) y a sus equivalentes conformes, implican cambios im-
portantes en la tendencia sedimentaria general del borde de cuenca estudiado. Finalmente la 
indentación de otros sistemas sedimentarios con respecto a los abanicos aluviales, tiene impor-
tancia en cuanto a la tendencia retrogradante de algunos de los abanicos desarrollados en ese 
borde de la Cuenca del Ebro. Así, de menor a mayor orden se pueden diferenciar (fi gura 6.45):

1. Secuencia simple
Corresponde a las unidades más pequeñas de sedimentación que puedan ser distinguibles. 

Sus límites, composición y características internas refl ejan las variaciones hidráulicas y, por 
tanto, de facies y de granulometría ocasionadas por el fl ujo. No existen discontinuidades im-
portantes y las únicas que pueden aparecer tienen carácter específi co del propio fl ujo. Sus 
dimensiones siempre son menores que las de un estrato y corresponden a la representación de 
un único evento sedimentario.

2. Secuencia múltiple
Corresponde a unidades sedimentarias jerárquicamente superiores a las anteriores y se ha-

llan constituidas por varias secuencias simples, sin que existan discontinuidades sedimentarias 
importantes entre las mismas. Implica variaciones repetitivas de la intensidad y competencia 
del fl ujo, que se traducen en facies y depósitos que se hallan separados por pequeñas cicatrices. 
Sus dimensiones corresponden a las de un estrato (fi gura 6.45-3).
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Figura 6.45. Jerarquización de las principales secuencias defi nidas en la zona de Gandesa-Horta de Sant Joan. Los códigos específi cos de 
facies se han modifi cado de Miall (1978); 1) megasecuencias; 2) macrosecuencias; 3) secuencias compuestas y complejas; 4a) secuencias 
múltiples; 4b) secuencias simples (Cabrera, Colombo y Robles, 1985).
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3. Secuencia compuesta
Corresponde a un apilamiento de varias secuencias múltiples que a su vez se hallan carac-

terizadas por facies y asociaciones de facies diferentes. Existen diversos tipos de cicatrices ero-
sivas internas que representan cambios importantes en las condiciones de las corrientes trac-
tivas, en sus características de desplazamiento lateral y en sus variaciones verticales. Estas 
cicatrices también representan cambios locales en la actividad sedimentaria o quizás cambios 
laterales de la zona sedimentariamente activa. Acostumbra a presentar una variación vertical 
ordenada del conjunto de estratos, y puede llegar a tener una potencia máxima del orden de 
hasta una decena de metros (fi gura 6.45-3).

4. Macrosecuencia
Corresponde a la agrupación vertical de varias secuencias compuestas y constituye la uni-

dad básica deposicional del sistema sedimentario de un abanico aluvial. Representa un estadio 
de desarrollo concreto de un abanico aluvial simple, en forma de un cuerpo sedimentario 
aluvial simple, que a su vez se halla constituido por secuencias compuestas separadas entre sí 
por diversos tipos de cicatrices erosivas menores. Se han formado por procesos de progradación, 
retrogradación, agradación vertical repetitiva o por procesos de desplazamiento lateral del área 
sedimentariamente activa. Estos cambios pueden ser autocíclicos (compensación sedimentaria 
de los relieves deposicionales preexistentes a un episodio sedimentario dado), o alocíclicos 
(actividad tectónica o cambios climáticos). La potencia unitaria varía desde las zonas del pie 
hasta las zonas de cabecera donde pueden alcanzar valores de hasta casi 80 m (son usuales 
valores de 70 m), su extensión lateral alcanza valores entre 6-10 km, mientras que su extensión 
radial varía usualmente entre 3 y 5 km (fi gura 6.45-2) en los ejemplos citados de la zona de 
Gandesa-Horta de Sant Joan.

5. Megasecuencia
Se halla constituida por un conjunto de macrosecuencias y representa a uno o varios gru-

pos de abanicos aluviales simples que se hallan relacionados entre sí. Se han originado por 
causas generales, tales como el cambio lateral del área de sedimentación general, procesos de 
progradación o retrogradación generalizada del sistema sedimentario del conjunto de los aba-
nicos aluviales y actividad tectónica importante.

Tienen potencias verticales del orden de hasta unos 200 m y se extienden a lo largo del 
borde de cuenca estudiado entre las poblaciones de Gandesa y de Horta de Sant Joan (Tarra-
gona), por más de 14 km. Son de tal entidad que admiten su cartografía específi ca en forma 
de unidades deposicionales informales (fi gura 6.45-1).

Ordenación

Las macrosecuencias y megasecuencias tienen una gran importancia, y se pueden utilizar 
para un análisis secuencial más detallado que permita estudiar las evoluciones verticales y la-
terales en cuanto a la tendencia sedimentaria de los abanicos aluviales localizados en las cer-
canías de un borde de cuenca tectónicamente activo (fi gura 6.46).

En las zonas correspondientes al cuerpo principal del conjunto de los abanicos aluviales 
estudiados, las megasecuencias conglomeráticas muestran unos límites bien defi nidos y resal-
tados por tramos de materiales de granulometría más fi na (areniscas y lutitas). Estos límites 
pueden ser correlacionados con las discontinuidades erosivas que quedan bien resaltadas entre 
los paquetes conglomeráticos de las partes más internas de los abanicos aluviales, y permiten 
realizar una cartografía detallada de las diversas secuencias mayores, ya que muestran una 
marcada continuidad lateral.
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Las macrosecuencias muestran un marcado carácter cíclico con ciertas características que 
localmente pueden ser simétricas. Empiezan con facies de lutitas y areniscas en la base, de 
conglomerados en el centro, y acaban a techo con otras facies arenosas y lutíticas. Las varia-
ciones granulométricas verticales resaltan el carácter asimétrico o localmente simétrico de los 
tramos conglomeráticos. Como que la parte inferior muestra una tendencia vertical granulo-
métricamente negativa, puede indicar la progradación y variación lateral del área activa. Así, 
la parte superior, que muestra una ordenación granulométrica vertical con carácter positivo, 
parece sugerir una retrogradación del abanico aluvial o un desplazamiento lateral de la zona 
de sedimentación activa.

Las megasecuencias acostumbran a estar limitadas por (fi gura 6.44) discordancias angula-
res en las partes más internas que pasan a discordancias progresivas en las partes más externas 
del conjunto de los abanicos aluviales estudiados. Cada una de estas megasecuencias también 
muestra un cierto carácter cíclico, claramente asimétrico en algunos casos. Estas unidades de 
gran escala se han originado a causa de grandes y sucesivas progradaciones o retrogradaciones 
del conjunto del complejo de los abanicos aluviales. La retrogradación fi nal, que es de gran 
entidad, queda claramente refl ejada en el límite vertical de la megasecuencia más alta, así como 
por el carácter cartografi able de la misma, que se extiende prácticamente a toda la zona donde 
se hallan representadas las facies conglomeráticas de los abanicos aluviales. Esta característica, 
que en menor escala también se da a techo de otras megasecuencias, permite una delimitación 
bastante precisa de las mismas.

El ejemplo estudiado del conjunto de abanicos paleógenos situados en el borde surocci-
dental de las Cadenas Costeras Catalanas, entre las localidades de Gandesa y Horta de Sant 
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Joan (Tarragona), muestra unas características un tanto particulares en cuanto a su arquitec-
tura aluvial. Así, aparte de las macro y megasecuencias ya descritas, a gran escala se aprecia la 
existencia de una gran megasecuencia principal con tendencia negativa. Se puede deducir que 
existe un incremento de la actividad aluvial asociada al borde de cuenca tectónicamente acti-
vo a través del tiempo. Una de las particularidades importantes consiste en que a pesar de que 
esa megasecuencia tiene, a gran escala, un marcado carácter negativo, a escala de megasecuen-
cias y macrosecuencias la tendencia granulométrica general es de tipo cíclico y en ocasiones 
asimétrica. A escala menor también existe un apilamiento (fi gura 6.44) importante de mate-
riales terrígenos depositados mediante sistemas sedimentarios de abanicos aluviales, con la 
particularidad de que éstos se hallan constituidos por corrientes predominantemente acuosas 
tractivas. Así, casi son inexistentes las secuencias granulométricas negativas, debido a la falta 
cuantitativamente importante de fl ujos masivos, así como a un retrabajamiento acuoso y re-
petitivo de los materiales terrígenos con tendencias secuenciales negativas (fi gura 6.45), depo-
sitados en algunos lóbulos aluviales (fi gura 6.46).

Causalidad

De los apartados anteriores se deduce 
que las causas principales de la generación 
de las secuencias deposicionales correspon-
den a factores diversos. Estos condicionan 
desde la geometría y límites de los litosomas 
más pequeños hasta el tipo de apilamiento 
aluvial (fi gura 6.47).

Así, los condicionantes de muy alta fre-
cuencia y, por tanto, de poca separación en 
el tiempo y de una gran repetitividad efec-
tiva, corresponden a variaciones hidráulicas 
inherentes a los propios procesos de trans-
porte y acumulación sedimentaria. En los 
fl ujos acuosos queda implícito que éstos no 
son permanentes ni estacionarios y por lo 
tanto sus características hidráulicas pueden 
variar y varían tanto en el espacio, a lo largo 
del curso, como en el tiempo, para un mis-
mo lugar. Estas variaciones son de muy alta 
frecuencia y, por tanto, tendrán una escasa 
representación sedimentaria unitaria.

Los condicionantes de alta frecuencia 
pueden corresponder a variaciones del nivel 
de base. Que pueden ser de tipo general 
cuando se produzcan variaciones en la lámi-
na de agua de los lagos principales o del mar 
a los que desembocan los cauces procedentes 
de los abanicos. En cambio, serán de tipo 
local cuando los cauces de orden mayor a los 
que van a parar los procedentes de los aba-
nicos, tengan una dinámica propia de inci-
sión y relleno.
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Figura 6.47. Esquema de la evolución vertical de abanicos aluviales: a) Secuencias 
de un abanico que se ha desarrollado después de un pulso tectónico único; b) Se-
cuencia amalgamada generada como respuesta a un episodio de reactivación tectó-
nica (Fraser y Decelles, 1992).
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La baja frecuencia corresponderá a los efectos de las variaciones relativas del nivel de base 
como resultado de la actividad tectónica asociada. Ésta puede condicionar la variación de si-
tuación del segmento activo en cada momento y a su vez condicionar las características pro-
gradantes y agradantes del sistema de los abanicos aluviales. Las características retrogradantes 
pueden venir condicionadas por el cese de la actividad tectónica que implica un reajuste de la 
topografía en sentido de la erosión remontante. Esto, que implica la generación de una se-
cuencia acumulativa depositada directamente sobre materiales del área fuente, también está 
asociada a la generación de una superfi cie de erosión del tipo de una penillanura (pediment).

Relaciones con las cuencas sedimentarias

Los abanicos aluviales forman parte del relleno de la mayoría de las cuencas sedimentarias 
continentales y acostumbran a jalonar los bordes que han sido tectónicamente activos a lo 
largo de los episodios de acumulación sedimentaria.

La progradación y crecimiento de abanicos aluviales refl eja la actividad tectónica en un 
margen activo de una cuenca sedimentaria, y constituye una de las fuentes mayores de mate-
riales clásticos gruesos. El análisis de la situación de los cuerpos aluviales indicará la existencia 
de pulsos tectónicos con respuesta sedimentaria asociada. Su progradación hacia centro de 
cuenca indicará la importancia de los eventos tectónicos. La agradación de los sistemas aluvia-
les indicará la existencia de una zona con una subsidencia diferencial que posibilita la genera-
ción de un surco donde quedan atrapados los clásticos más gruesos. La retrogradación de los 
sistemas aluviales implicará el cese de la actividad tectónica en el borde de cuenca activo y un 
desplazamiento de ese límite hacia zonas más internas del área fuente. Este último caso impli-
cará la expansión de la cuenca sedimentaria hacia sectores de la anterior área fuente.

Los principales factores que controlan la sedimentación aluvial, para una región climática 
concreta, corresponden a la subsidencia de la cuenca, al suministro de materiales clásticos y a 
los cambios del nivel de base (fi gura 6.48). Evidentemente todos estos factores se interaccionan 
dando lugar a una confi guración arquitectural concreta y a una relación geométrica y espacial 
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Figura 6.48. Factores principales que controlan la sedimentación en una cuenca continental endorreica (Anadón 
et al., 1989).
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determinada respecto a los otros sistemas deposicionales coetáneos. En los ejemplos estudiados 
en las cadenas Costeras Catalanas las condiciones climáticas y la actividad tectónica en la 
cuenca y sobre todo en sus bordes infl uyen sobre los otros factores. Así, afectan en gran ma-
nera a los aportes terrígenos que condicionan a su vez la sedimentación aluvial.

Subsidencia de la cuenca

Cuando existe un factor de subsidencia que afecta a toda la cuenca, a medida que se vaya 
acentuando se irá creando espacio de acomodación sufi ciente como para albergar diversos 
sistemas deposicionales (fi gura 6.49). En el caso de que los aportes de fl ujos acuosos y de se-
dimentos sean continuos, los sistemas aluviales progradarán y se harán lo sufi cientemente 
extensos como para ocupar grandes áreas. En otros casos, cuando las cuencas sedimentarias 
tienen un borde tectónicamente activo con desarrollo y emplazamiento de cabalgamientos y 
mantos de corrimiento de orden menor, éstos contribuyen en gran manera a la generación de 
gran cantidad de materiales terrígenos. En algunos episodios estos clásticos pueden expandir-
se a distancias considerables (casi 45 km en el caso de la Sierra del Montsant), mientras que 
en otros casos las acumulaciones de conglomerados (del orden de 1.600  m) se encuentran 
adosadas (2-3 km) y aproximadamente paralelas a los borde de cuenca. En ese caso es posible 
que la misma presión litostática de los mantos de cabalgamiento pueda haber condicionado 
una subsidencia diferencial (Angevine et al., 1990). Ésta a su vez puede haber contribuido a 
la generación de un surco aproximadamente paralelo al borde de cuenca, donde se pueden 
encontrar las mayores acumulaciones conglomeráticas de la zona. En cualquier caso es eviden-
te la importancia que tiene la subsidencia en orden a proporcionar espacio sufi ciente como 
para posibilitar la acumulación clástica aluvial.
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Figura 6.49. Incidencia de la actividad tectónica en el borde de cuenca y evolución de las infl uencias del nivel 
de base del lago central en la sedimentación aluvial. La ordenación megasecuencial de las unidades aluviales 
refl eja el desplazamiento hacia el interior de la cuenca de su borde tectónicamente activo. La ordenación secuen-
cial de orden menor (a-b) debe refl ejar la evolución tectónica de cada uno de los sucesivos márgenes de  cuenca. 
Las fl uctuaciones del nivel lacustre deben tener infl uencia en la organización arquitectural de las secuencias 
menores y sobre el estilo de los diferentes canales desarrollados en las zonas del cuerpo y del pie del abanico 
(Anadón et al., 1989).

Aportes sedimentarios

El suministro detrítico en una cuenca concreta puede estar condicionado por las condi-
ciones paleoclimáticas y por la evolución tectónica en al área fuente y a lo largo de los bordes 
de la cuenca sedimentaria.
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Condicionantes climáticos

En el sector estudiado de la Cuenca del Ebro, las evidencias sedimentarias con implicacio-
nes climáticas indican que tanto las estructuras y secuencias sedimentarias como los restos 
fósiles parecen indicar condiciones áridas y semiáridas para el período comprendido entre el 
Eoceno superior y el Mioceno inferior. En concreto los restos palinológicos, los cambios en las 
faunas de micromamíferos y la existencia de algunos depósitos evaporíticos, sugieren en prin-
cipio unas ciertas condiciones de humedad ambiental que evolucionan a condiciones de mayor 
aridez desde el Oligoceno superior al Mioceno inferior (Cabrera, 1983; Cabrera, Colombo y 
Robles, 1985; Agustí et al., 1987, 1988).

Así, aunque se pueden detectar a lo largo de la historia sedimentaria de la cuenca, oscila-
ciones climáticas de incremento de humedad ambiental con una mayor frecuencia, no se 
aprecian cambios signifi cativos de la tendencia hacia una mayor aridez climática.

Evolución tectónica

Este tipo de evolución admite diversos tipos de aproximación en función de las escalas 
consideradas. A gran escala, la tendencia megasecuencial grano y estratocreciente en el sector 
SW de las Cadenas Costeras Catalanas que constituye uno de los márgenes de la Cuenca del 
Ebro genera un «gran megaciclo aluvial» (Colombo, 1980; Robles, 1982; Cabrera, Colombo 
y Robles, 1985). Éste que se ha desarrollado entre el Eoceno inferior y el Oligoceno superior, 
es visible a gran escala en la zona de Horta-Gandesa y en la zona del Montsant-La Llena (fi -
gura  6.50). El megaciclo se ha producido como consecuencia del desplazamiento hacia la 
cuenca de su borde oriental tectónicamente activo (Colombo, 1980, 1986; Colombo y Vergés, 
1992; Anadón et al., 1979, 1986, 1989, 1991). Los estadios iniciales del megaciclo correspon-
den a las primeras secuencias aluviales de granulometría fi na que implican un borde de cuen-
ca ubicado durante el Eoceno inferior mucho más hacia el SE de su posición actual.

Las macrosecuencias medias y de orden menor refl ejan la evolución de cada uno de los 
márgenes tectónicamente activos de la Cuenca del Ebro durante el Eoceno y el Oligoceno 
principalmente. Los diversos pulsos tectónicos han tenido diferentes respuestas sedimentarias 
en función de su importancia y entidad (Cuevas et al., 2007). Así, la evolución secuencial y 
las diversas discordancias angulares y progresivas son las características principales que refl ejan 
la infl uencia tectónica en la sedimentación, y que permiten algunas divisiones secuenciales y 
macrosecuenciales (Robles, 1982; Cabrera, Colombo y Robles, 1985) estableciendo una jerar-
quización específi ca (fi gura 6.45).

Variaciones en el nivel de base

Este tipo de cambios puede haber resultado como consecuencia de la subsidencia diferen-
cial, de la variación del volumen de la cuenca, de la modifi cación de la divisoria de aguas, de 
los cambios hidrográfi cos, etc. Cuando en las zonas distales de los abanicos existe un sistema 
lacustre, los cambios hidrográfi cos podrán tener una gran infl uencia en las variaciones del 
nivel de base que en ese caso estará controlado por las oscilaciones de la superfi cie lacustre. En 
el sector estudiado de la cuenca del Ebro, y dado el carácter endorreico de los lagos situados 
adyacentes a las zonas del pie de los abanicos aluviales, la oscilación del nivel lacustre debe 
refl ejar claramente las variaciones hídricas de aportes al sistema. Cuando los lagos muestran 
facies de escasa profundidad, la infl uencia de las oscilaciones de la lámina de agua estable (el 
nivel de base) en las secuencias aluviales relacionadas, será de orden menor. De esa manera los 
cambios en el grosor de las secuencias aluviales serán de orden menor, de tipo métrico.
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pósitos sintectónicos. Las edades se basan en datos paleomastológicos (Colombo y Vergés, 1992).



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

180

Así los cambios menores en el nivel de base deben haber afectado esencialmente la ten-
dencia de las acumulaciones arenosas situadas en la zona de tránsito aluvial-lacustre, así como 
el estilo y evolución de los canales aluviales relacionados. Los efectos de los cambios de orden 
menor del nivel de base serán difíciles de trazar desde las zonas marginales hasta las zonas 
aluviales más internas. En éstas, las grandes acumulaciones de materiales clásticos gruesos no 
refl ejan los eventos de escala menor.

El descenso del nivel lacustre implica un encajamiento en los canales aluviales y su elon-
gación hacia zonas lacustres más centrales (fi gura 6.51). Esto ocasiona también un incremen-
to en los aportes terrígenos como consecuencia de los procesos de encajamiento y nueva ero-
sión en el área fuente general y/o en el área fuente local (Billi et al., 1991; Schumm y Rea, 
1995). Así, los canales actuarán como un sistema de transferencia y distribución de sedimen-
tos fi nos, de manera que éstos serán acumulados directamente en las zonas lacustres de poca 
profundidad donde pueden llegar a constituir deltas (fan deltas) de orden menor, y en las lla-
nuras de inundación asociadas. En ese estadio se desarrolla una importante cobertera vegetal 
que coloniza las zonas costeras lacustres expuestas subaéreamente cuando el nivel de las aguas 
se ha ido retirando. Por tanto, pueden generarse diversos tipos de paleosuelos y crecimientos 
evaporíticos intersticiales. Algunos deltas de escasa entidad se pueden haber desarrollado tam-
bién en zonas lacustres más internas.
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Figura 6.51. Esquema de las diferentes geometrías deposicionales y las tendencias acumulativas observadas en 
el sector SE de la Cuenca del Ebro (Anadón et al., 1989). Se manifi estan las relaciones entre las variaciones 
en el abanico aluvial y sus equivalencias con la actividad de la zona lacustre endorreica central.

El ascenso del nivel lacustre implica un incremento del espacio de acomodación de mane-
ra que las facies lacustres de escasa profundidad tenderán a expandirse arealmente condicio-
nando que los canales aluviales sufran fenómenos de acreción vertical localmente importantes. 
En el estadio de aguas más altas los canales aluviales estarán sometidos a fenómenos de retroa-
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limentación (back fi lling) dando lugar a cursos tabulares, con relleno en cinta (ribbons) y con 
acreción lateral. Los sistemas deltáicos de escasa entidad desarrollados en este episodio son 
predominantemente lutíticos con algunos lóbulos arenosos.

Las oscilaciones repetitivas de ascenso y descenso del nivel lacustre de mayor frecuencia y 
menor entidad se pueden traducir en episodios internos de relleno sedimentario en los canales 
aluviales. En algunos casos estos litosomas aluviales (canales) pueden mostrar superfi cies su-
periores convexas (Fernández, Bluck y Viseras, 1993) generadas en episodios de alto aporte 
terrígeno y en condiciones de alto nivel lacustre. La cantidad, el grosor respectivo y las super-
fi cies erosivas internas que delimitan los depósitos (storeys), deben refl ejar las acumulaciones 
sedimentarias y los episodios de descenso. Las elevaciones y caídas de orden menor del nivel 
de base pueden tener su refl ejo tanto en el relleno sedimentario de algunos canales distributa-
rios muy encajados, situados en las zonas medias y proximales de los abanicos, como en el 
bajo desplazamiento lateral de esos canales. Esa posibilidad de variabilidad del surco es mucho 
menor que la de los canales distales menos encajados.

Hay que tener en cuenta que para que las oscilaciones del nivel de base local tengan un 
refl ejo en las secuencias aluviales debe existir un sistema de transferencia con un dilatado fun-
cionamiento en el tiempo. De manera que si los aportes acuosos procedentes de la zona aluvial 
son continuados, pueden refl ejar las variaciones sufridas al tener que adaptarse a las nuevas 
condiciones del nivel de base. Existen casos en los que los abanicos aluviales generados en un 
ambiente climático árido no refl ejan las variaciones de los lagos salinos que constituyen su ni-
vel de base. En la zona de Nevada (Blair y McPherson, 1994) se sitúa el Lago Walker alimen-
tado por el río Walker y se halla circundado por diversos tipos de abanicos aluviales de los que 
constituye su nivel de base. El nivel de ese lago ha sufrido variaciones importantes en los últi-
mos 112 años, conociéndose que su nivel ha caído 45 m desde 1882 hasta 1994, como con-
secuencia de una intensa retención de grandes volúmenes de agua en presas construidas aguas 
arriba de la desembocadura del río Walker en el lago homónimo. Antes de la construcción de 
las presas el río formaba un delta lacustre. A medida que el nivel lacustre ha ido descendiendo 
a lo largo del tiempo, el río se ha ido adaptando construyendo hasta doce lóbulos deltáicos 
situados en cada una de las posiciones en las que se ha ubicado la desembocadura del río en el 
lago. El carácter salobre de las aguas del lago impide el desarrollo de una amplia vegetación de 
ribera que pudiera atrapar sedimentos en episodios de aguas altas. A su vez la superfi cie de los 
abanicos, dadas las condiciones de elevada aridez, está desprovista de cobertera vegetal por lo 
que no se desarrollan niveles edáfi cos. Por tanto, no podría retener las aguas de lluvia y es-
correntía en el caso de que éstas pudieran existir en la zona. Así, se comprende la gran vulne-
rabilidad de las geoformas a los chaparrones y tempestades, por lo que si existiera algún tipo 
de escorrentía ésta quedaría refl ejada en los abanicos. De manera que éstos tenderían a adap-
tarse a las nuevas condiciones del nivel de base controlado por el descenso de la superfi cie del 
lago. En cambio la carencia de lluvias y de cursos acuosos que afecten a los abanicos impide 
que éstos refl ejen claramente las nuevas condiciones de nivel de base. Hay que tener en cuen-
ta que un período de 112 años es del todo irrelevante en el registro geológico y parece dema-
siado pequeño para que pueda tener alguna consecuencia sedimentológica en una zona con 
una gran aridez climática. Así y todo es un ejemplo real que sugiere que además de un descen-
so del nivel de base, se necesita un aporte acuoso sufi ciente como para que los abanicos alu-
viales circundantes puedan refl ejar algunos episodios de progradación y cambios signifi cativos.

A modo de resumen hay que constatar que la tendencia general implica que las ordena-
ciones secuenciales aluviales se han generado predominantemente como respuesta sedimenta-
ria a episodios de actividad tectónica. La tendencia actual es la de considerar (Decelles et al., 
1991) que los litosomas (y secuencias) de orden mayor tienen un indudable origen tectónico. 
Mientras que, los litosomas (y secuencias) de orden menor se atribuyen a variables internas de 
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la cuenca de drenaje (fi gura 6.52). En 
algunos casos concretos del Cuaternario 
(Ritter et al., 1995) se puede sugerir 
que los litosomas de quinto y sexto or-
den (Decelles et al., 1991) podrían 
 corresponder a efectos climáticos. Es in-
teresante resaltar que eso no se puede 
extrapolar literalmente a depósitos alu-
viales anteriores al Cuaternario (Brier-
ley et al., 1993), ya que se desconocen, 
entre otras, las variables climáticas, la 
precisión de la dinámica de circulación 
atmosférica, etc., para el período de 
tiempo considerado.

Los cambios climáticos de tipo cí-
clico han dejado de ser los más impor-
tantes que condicionan la sedimenta-
ción, ya que usualmente la duración de 
los ciclotemas es mayor que las periodi-
cidades aceptadas para los ciclos climá-
ticos de origen orbital (Blair y Bilodeau, 
1988). Posteriormente se ha sugerido 
(Ritter et al., 1995) que el tectonismo 
con actividad repetitiva puede haber 
condicionado el ambiente sedimentario 
como para que se pueda producir la se-
dimentación aluvial, acentuado el relie-
ve y creando el espacio de acomodación 
sufi ciente (Mackey y Bridge, 1995). 
Además, durante alguno de esos ciclos 
de tectónicos los cambios climáticos 
pueden condicionar la descarga acuosa 
y sedimentaria como para iniciar la 
agradación aluvial.

ACTIVIDAD TECTÓNICA SINSEDIMENTARIA

El análisis de las acumulaciones sedimentarias permite detectar un cierto tipo de actividad 
tectónica asociada a la acumulación de materiales clásticos. Así, se considera tanto el contexto 
tectonoestratigráfi co, como las secuencias de clastos como refl ejo de la actividad sedimentaria 
infl uenciada por los efectos tectónicos.

Contexto tectonoestratigráfi co

En respuesta al levantamiento tectónico pueden producirse dos casos bien diferenciados:

a) Cuando la velocidad del levantamiento tectónico del borde activo es mayor que la del 
encajamiento del canal principal, se produce una acumulación de pequeños abanicos 
sobreimpuestos a las partes más altas del abanico, correspondientes probablemente a 
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Figura 6.52. Génesis y signifi cado arquitectural de los litosomas de quinto orden en los 
conglomerados Beartooth (Decelles et al., 1991): a) esquema de un afl oramiento en el 
que se aprecian las superfi cies de tercer, cuarto y quinto orden; b) representación del 
origen de las superfi cies y de los litosomas de quinto orden; c) sección de un litosoma de 
quinto orden. En la parte superior del abanico un litosoma de quinto orden representa 
secuencias retroalimentadas (backfi lling) depositadas después de episodios de encajamien-
to. En la parte inferior del abanico, por el contrario, esos litosomas representan lóbulos 
deposicionales progradantes como consecuencia de los episodios de encajamiento en la 
cabecera del abanico (Fraser y Decelles, 1992).
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las partes más internas del cuerpo y las 
partes de la cabecera del abanico. Se pro-
duce así una segmentación del abanico. 
Originan una ordenación secuencial de 
un conjunto de secuencias granulométri-
cas inversas, aunque alguna puede acabar 
rápidamente mediante unos términos 
positivos (fi gura 6.53a).

b) Cuando la velocidad del levantamiento 
tectónico es menor que la del encaja-
miento del canal principal, se producirá 
un fenómeno parecido al descrito en el 
tipo 3. Toda la sedimentación se locali-
zará hacia el pie del abanico donde se 
construirán unos abanicos de menor en-
tidad pero con una ordenación secuen-
cial vertical marcadamente negativa. 
Además los valores granulométricos ab-
solutos serán bastante mayores (Hooke, 
1972) que en el caso citado anteriormen-
te (fi gura 6.53b).

Discordancias sintectónicas

Cuando se producen diversos episodios de levantamiento del borde tectónicamente activo 
y éstos infl uyen sobre los abanicos adyacentes al mismo, se originan diversas superfi cies de 
discontinuidad que corresponden a discordancias erosivas angulares. Estas pueden estar relacio-
nadas o no, con cambios y variaciones en la velocidad de ascenso del borde tectónicamente 
activo (fi gura 6.54). En el caso de que se produzca un levantamiento acelerado, el sector ac-
tivo se traslada hacia el pie del abanico pero tiene tendencia a mostrar una pendiente cada 
vez más suave. Cuando esto se produce de una manera repetitiva asociadamente a los dife-
rentes episodios de levantamiento, se origina entonces un offl  ap rotativo (Riba, 1976, 1989) 
que condiciona una discordancia progresiva (fi gura 6.55). En caso contrario, cuando a partir 
de una pendiente abrupta disminuye la velocidad de levantamiento, o cuando se produce un 
descenso relativo, los materiales de las zonas del pie del abanico se sitúan sobre las de zonas 
más internas. Se produce así una ordenación secuencial con tendencia vertical positiva, y una 
geometría en onlap rotativo (Riba, 1976), que implica la atenuación de una discordancia 
progresiva.

La interacción de los dos modelos, que implica primero una actividad tectónica impor-
tante y después un amortiguamiento, se ha denominado discordancia progresiva sintectónica 
compuesta (Riba, 1976), ya que participa de movimientos tectónicos que se producen sincró-
nicamente a la deposición de los abanicos aluviales (fi gura  6.56). Además los períodos de 
aceleración y de deceleración del movimiento tectónico se hallan separados como mínimo por 
un período de detención que ha posibilitado el desarrollo de una o varias discordancias an-
gulares asociadas.

Se han realizado algunos estudios de cuencas intramontañosas colmatadas predominante-
mente por materiales aluviales conglomeráticos en los que las discordancias angulares corres-
ponden a discontinuidades estratigráfi cas condicionadas por la actividad tectónica. Así, en los 
Pirineos Centrales, los materiales eocenos y oligocenos de La Pobla de Segur (Rosell y Riba, 
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Levantamientos
sucesivos

Megasecuencias

Superficie original
Segmento activo

Megasecuencias

Levantamientos
sucesivos

Figura 6.53. Variación en el comportamiento de los abanicos aluviales: A) res-
puesta a un levantamiento tectónico repetitivo con una velocidad de levantamien-
to mayor que la del encajamiento del canal principal. Se ha remarcado la dis-
posición de los abanicos menores y sus tendencias secuenciales respectivas, 
B) respuesta a una actividad tectónica cuando la velocidad de encajamiento del 
canal principal es mayor que la del levantamiento (He ward, 1978).
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1966; Robles, 1982) corresponden predominantemente a conglomerados que se hallan dis-
cordantes sobre las deformadas unidades mesozoicas infrayacentes. Recientemente (Mellere y 
Marzo, 1992) se ha podido correlacionar adecuadamente diferentes episodios de sedimentación 
y de estructuración tectónica de la cuenca de La Pobla de Segur. De esta manera se han car-
tografi ado las principales superfi cies de discontinuidad que han permitido diferenciar diversas 
unidades de orden mayor (alogrupos) que a su vez se dividen en aloformaciones o secuencias. 
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Figura 6.55. Zona suroccidental de las Cadenas Costeras Catalanas en el sector de Gandesa, donde se muestra una discordancia progresiva 
desarrollada en los materiales conglomeráticos del Grupo Scala Dei que constituyen el Puig Cavaller. Las diferentes megasecuencias (I-VI) 
están compuestas por macrosecuencias con cierta continuidad lateral. En blanco están representados los tramos conglomeráticos y en negro 
los materiales de granulometría más fi na.

Figura 6.54. Geometría estratigráfi ca de los depósitos de abanicos aluviales adosados a un frente montañoso tectónicamente activo (A) y 
pasivo (B), cuyo retroceso implica la generación de una penillanura (pediment) con algunos montes-isla relictos (Bull, 1972). Hay que tener 
en cuenta que, si las fallas son activas sincrónicamente a la actividad aluvial, podrían condicionar el desarrollo de diversas discordancias 
progresivas.
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Esto ha sido posible ya que las discontinuidades que 
corresponden a las discordancias angulares son carto-
grafi ables y se extienden claramente a toda la cuenca. 
Así, los límites de los alogrupos corresponden a cam-
bios paleogeográfi cos relacionados con la comparti-
mentación tectónica y evolución sedimentaria de la 
cuenca.

Se han podido analizar disposiciones geométricas 
similares con alguna variación específi ca, y desarrolla-
das en los materiales terrígenos que durante el Paleó-
geno se depositaron en el borde occidental de las Ca-
denas Costeras Catalanas (Anadón et al., 1986). Una 
de las particularidades que implica el que el sector 
activo se desplace hacia la zona del pie del abanico es 
que, en un momento dado, se puede tener la repre-
sentación isócrona de la deposición de los materiales 
del abanico desde las zonas más internas hasta las más 
externas. Además también pueden seguirse los cam-
bios de facies desde las zonas más proximales hasta las 
más distales, y si el movimiento tectónico es sinsedi-
mentario (fi gura 6.57), también se pueden seguir las 
diversas disposiciones geométricas de las diferentes 
expansiones del abanico hacia zonas alejadas del pie. 
Este es el caso de los materiales del complejo de aba-
nicos aluviales del Montsant-La Llena (Colombo, 
1986; Colombo y Vergés, 1992), en los que se puede 
apreciar la existencia de una discordancia progresiva 
doble en un sentido, así como una discordancia pro-
gresiva asociada a una angular (fi gura 6.58). En ese 
caso se produce el desarrollo de un abanico cercano 
a un borde tectónicamente activo de la cuenca (área 
de Vilanova de Prades), que ha ido moviéndose sin-
sedimentariamente y se ha originado una discordan-
cia progresiva muy marcada. Posteriormente actúa 
otra fractura de zócalo que aproxima el borde de 
cuenca hasta unas posiciones muy similares a las ac-
tuales, con lo que ese movimiento se produce tam-
bién de una manera sinsedimentaria, originándose a 
su vez otra discordancia progresiva superpuesta a la 
primera. Finalmente, cuando se produce una suaviza-
ción del relieve del área fuente, que implica el retro-
ceso del frente topográfi co, implica la retrogradación 
del abanico con lo que a su vez se origina otra discor-
dancia superpuesta (fi gura  6.59) a la discordancia 
progresiva. Como que los taludes sobre los que se 
acumulan los materiales sedimentarios no son planos, 
esto adquiere una gran importancia sedimentológica, 

sobre todo cuando además eso condiciona la tendencia de desplazamiento de los cursos prin-
cipales (fi gura 6.60).
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Figura 6.56. Diversos tipos de cuencas sedimentarias que se han relle-
nado sintectónicamente. 1, levantamiento de la cuenca sudafricana del 
Witwatersrand (Vos, 1975); 2, cuñas clásticas controladas por la activi-
dad de una falla inversa (Krumbein y Sloss, 1969); 3, levantamiento 
suave y progresivo de un margen de cuenca (Andersen y Picard, 1974); 
4, cuenca que manifi esta una deformación intensa (Bhryni y Skjerlie, 
1975); 5, discordancias progresivas sintectónicas del Alto Cardener (5a) 
y de (5b) Miranda de Ebro: 1) discordancia progresiva sintectónica de 
fl anco activo, 2) discordancia progresiva sintectónica de fl anco pasivo, 
3) discordancia postectónica (Riba, 1974); 6, facies detríticas muy grue-
sas; 7, facies detríticas fi nas; 8, otras facies.
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Figura 6.57. Esquema planimétrico de distribución de facies en la Sierra de la Llena en las proximidades de la población de Vilanova de 
Prades. Substrato paleozoico: 1) Sistema de Cornudella: facies lacustres. 2) Sistema de Scala Dei: facies aluviales de cuerpo externo y pie 
de abanico. 3) facies de cuerpo de abanico. 4) recubrimiento cuaternario. 5) fractura inversa y traza de cabalgamiento. 6) discordancia 
angular sintectónica. 7) líneas fotogeológicas de capa. 8) contacto discordante. 9) Se aprecian diversas discordancias progresivas sintectó-
nicas superpuestas (a-b) y alguna discordancia angular (c) asociada (Colombo, 1986). La línea A-A’ corresponde a la traza del corte de la 
fi gura 6.58.
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Figura 6.58. Corte geológico profundo que muestra la disposición estructural de los materiales que constituyen 
la Serra de La Llena. Las discordancias angulares asociadas a las discordancias progresivas (a, b, c y d) que 
afectan a materiales de edad diferente, implican la existencia de varias estructuras tectónicas indicadas por los 
cabalgamientos ocultos relacionados con las fl exiones observables en superfi cie (Colombo y Vergés, 1992).
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Figura 6.59. Arquitectura aluvial de la megasecuencia inferior (M1) organizada en tres macrosecuencias superpuestas. Las macrosecuencias 
(1-3) muestran tendencias verticales grano y estratocrecientes (tramo A), seguidas por tendencias grano y estratodecrecientes (tramo B). 
Hacia las partes más altas de las macrosecuencias existen algunos niveles (tramo K) con superfi cies de acreción lateral, correspondientes a 
barras de meandro de granulometría gruesa. En el sector de la población de Vilanova de Prades se manifi esta además, otra discordancia 
progresiva lateral que afecta parcialmente (tramo A) a niveles de la macrosecuencia inferior (Colombo y Vergés, 1992).

Figura 6.60. Esquema de las relaciones de predo-
minio de la velocidad de acumulación de sedimen-
tos (fl echa blanca) sobre la velocidad del movimien-
to vertical (A) y predominio de la velocidad del 
levantamiento vertical (fl echa negra) sobre la velo-
cidad de acumulación de sedimentos (B). Durante 
ambos períodos, la rotación episódica y relativa-
mente continua del fl anco de antepaís del anticlinal 
estructural genera una discordancia progresiva. A 
escala media, cada una de las macrosecuencias 
aluviales podría estar formada por un estadio inicial 
de progradación (B) seguido por un estadio de re-
trogradación (A) o estabilidad (Colombo y Vergés, 
1992).
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Tectonismo sindeposicional

Se han realizado trabajos (Steel, 
1987; Bluck, 1987; Steel y Ne-
mec, 1987) tendentes a asociar no 
sólo la posibilidad de que los aba-
nicos prograden o retrograden con 
respecto a la cuenca de sedimenta-
ción, sino que se puedan ir despla-
zando a lo largo de su margen. Este 
caso implica que ese margen sea ac-
tivo sinsedimentariamente y que 
además las fracturas limitantes sean 
fracturas de desgarre. De esta ma-
nera (fi gura 6.61) se puede obser-
var la ordenación secuencial verti-
cal, que es bastante diferente a la 
esperada en algunas zonas que an-
teriormente habían sido interpreta-
das como zonas de acumulación de 
abanicos aluviales coalescentes late-
ralmente y formando una «bajada». 
Si se ha producido un desplaza-
miento del sector sedimentaria-
mente activo a favor de la fractura 
de desgarre, los abanicos no son 
coetáneos, sino que cada vez son 
más modernos en el sentido de 
movimiento principal del desgarre 
(fi gura 6.62). Además puede suce-
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Figura 6.61. Tendencias secuenciales y geometrías de los abanicos aluviales adosados al borde 
de la cuenca de Hornelen (Noruega), cuando la deformación es prolongada pero se efectúa 
discontinuamente. La escala varía desde centenares de metros a algún kilómetro: A) abanicos 
aluviales asociados a una importante fractura de desgarre; B) sección esquemática en un plano 
paralelo al de la falla. La disposición de secuencias negativas (CU) y negativo-positivas (CUFU) 
se debe a un desplazamiento horizontal (1) y a la progradación (2) de los abanicos (Steel y 
Nemec, 1987; Steel, 1988); C) distribución general de las facies y litosomas aluviales.

Figura 6.62. Esquema de un desplaza-
miento diagonal episódico de los abanicos 
asociados a etapas de agradación, como 
consecuencia del desplazamientos de los 
cañones suministradores de sedimentos 
(vectores tramados). Los diversos ciclote-
mas se hallan controlados por la actividad 
de la falla de desgarre (Steel y Nemec, 
1987).
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der que los abanicos sean todos del mismo tamaño, con lo que sus relaciones con la cuenca 
se mantienen; que alguno pueda progradar hacia la cuenca (fi gura 6.63) o que pueda retro-
gradar y se desarrolle hacia la zona del área fuente. Esto implica que las líneas isócronas corten 
oblicuamente a las unidades de los materiales terrígenos aluviales. También se producen, en la 
vertical, cambios importantes en cuanto al sentido de las paleocorrientes principales (fi gu-
ra 6.64). Los casos reales (fi gura 6.65) muestran algunas variaciones locales y generales sobre 
lo previsto en los modelos conceptuales.

En concreto, lo que se desplaza no son los abanicos, sino lo que se desplaza, en el otro 
lado de la falla de desgarre, es el cañón suministrador de materiales terrígenos para el canal 
principal del abanico. Es evidente que ese desplazamiento implicará una moción lateral del 
área sedimentariamente activa, y como que, además, ese movimiento no se produce de una 
manera continuada, se podrán individualizar diversos abanicos colocados lateral y oblicuamen-
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Figura 6.63. Tendencias secuenciales mayores en abanicos desarrollados como consecuencia de la actuación de 
fallas de desgarre, que muestran un desplazamiento lateral continuo respecto a la posición del canal principal en 
cada momento: A) el abanico mantiene un radio constante. B) el abanico va progradando cada vez con mayor 
intensidad (Steel, 1988).
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te los unos sobre los otros. Es ilustrativo, a este efec-
to, que la fractura de desgarre mejor conocida en la 
actualidad, la de San Andrés en California, sufre mo-
vimientos de 3 y 10 m de desplazamiento lateral cada 
vez que existe un gran terremoto, manteniéndose 
 inactiva durante largos períodos (Sieh, 1978). Por esa 
causa los abanicos supuestamente equivalentes latera-
les son equivalentes oblicuos y se hallan separados por 
materiales de granulometría fi na acumulados en zo-
nas marginales.

Tal como ha podido apreciarse, en la naturaleza 
no existe un único caso, ni en una misma cuenca 
todos sus bordes se comportan de la misma manera 
ni a la vez, por lo que se hace necesario intentar es-
tablecer algún tipo de ordenación jerárquica de las 
secuencias genéticas citadas y de algunas de mayor o 
menor orden que obedecerán a causas también de 
importancia y entidad variables.

Figura 6.65. Evolución de un abanico aluvial (A-D) afectado por 
fracturas senestras de desgarre (strike-slip), a lo largo de un 
margen de cuenca tectónicamente activo. 1. falla marginal de 
los Sudetes; 2. paleocorrientes principales de dispersión de los 
sedimentos; 3. depresiones (grabens) extensionales; 4. zonas 
de cizalla; 5. fallas lístricas (Mastalerz y Wojewoda, 1993).
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Figura 6.64. Variación en la ver-
tical de las paleocorrientes en 
una sección concreta (punto A), 
que aparentemente muestran una 
dispersión radial. En la sección 
vertical se aprecia un desplaza-
miento lateral oblicuo del canal 
principal que genera diversos 
abanicos que se van solapando 
entre sí (Steel y Nemec, 1987).
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Organización composicional

Los depósitos sedimentarios pueden ser buenos indicadores de la actividad tectónica de-
sarrollada en las fallas que delimitan la cuenca de acumulación. Además, los depósitos sintec-
tónicos clásticos pueden mostrar pruebas evidentes de la actividad tectónica asociada. Cabe 
destacar que los cambios en la composición de los clastos de los conglomerados refl ejan la 
erosión y el levantamiento de la zona del área fuente.

La erosión y el retrabajamiento progresivo de los materiales puede indicar tanto los episo-
dios como la intensidad de la deformación tectónica en el área fuente, el crecimiento y orga-
nización de las cuencas de acumulación, así como la evolución del relieve en una cordillera 
montañosa en crecimiento (Decelles et al., 1987; Decelles y Hertel, 1989; Graham et al., 1986; 
Ingersoll, 1990; Jordan et al., 1988; Dickinson, 1985, 1988; Copeland y Harrison, 1990).

La primera aparición de nuevos tipos de clastos en los conglomerados indica que existen 
levantamientos a lo largo de una falla (Decelles et al., 1991) y ha sido utilizada para calcular el 
tiempo transcurrido entre el arrastre desde el área fuente hasta el lugar de acumulación (Heller 
et al., 1988; Cerveny, 1988) y como clave en la correlación estratigráfi ca (Ingersoll, 1990).

La presencia a través de una sección estratigráfi ca determinada, de clastos de un origen 
concreto, puede indicar episodios repetitivos de reciclado de los materiales conglomeráticos 
depositados previamente (Tanner, 1976; Decelles et al., 1987, 1991; Graham et al., 1986; 
Colombo, 1994).

Origen y signifi cado de las secuencias de clastos

Las elevaciones montañosas en crecimiento se han documentado a partir del análisis de los 
abanicos aluviales que crecen asociadamente, como una respuesta sedimentaria al levantamien-
to tectónico. Cuando el tránsito de materiales clásticos es directo desde el área fuente a la zona 
de acumulación de los abanicos aluviales, los cambios en la composición de los clastos pueden 
indicar la evolución tectónica del área fuente a lo largo del tiempo.

A medida que el encajamiento del sistema de transferencia en el área fuente se va hacien-
do mayor y más intenso, nuevos clastos con litologías diferentes son arrastrados y puestos en 
circulación de manera que éstos pueden quedar acumulados en los abanicos aluviales que se 
van generado al pie del relieve montañoso. Así, la composición de los clastos refl eja la denu-
dación de la estratigrafía deposicional original del área fuente y va cambiando a medida que 
el área fuente se va haciendo cada vez mayor, de manera que se erosionan áreas más extensas 
y/o más profundas. En un primer estadio la secuencia de clastos refl eja una inversión de la 
estratigrafía original del área fuente. De esta manera se denomina secuencia normal de clastos 
a aquella que muestra una ordenación vertical de clastos con la estratigrafía original invertida. 
Es lo que se conoce usualmente con la denominación de montaña invertida. Esto implica una 
«distribución vertical negativa de los clastos».

En el caso de que la deformación se vaya desplazando hacia la cuenca de acumulación, el 
área fuente también se extiende en el mismo sentido involucrando a los depósitos conglome-
ráticos acumulados previamente. Cuando el levantamiento se localiza a lo largo de la zona 
frontal, los conglomerados antiguos que son erosionados pueden constituir un área fuente 
local que predomine sobre los materiales clásticos que acceden directamente desde el área 
fuente original. Así, el retrabajamiento y reciclado de los conglomerados puede incrementar 
la madurez textural y mineralógica de los clastos de segunda generación (Tanner, 1976). De 
esta manera se produce el retrabajamiento de la secuencia normal de clastos mediante la in-
versión vertical de los clastos previamente invertidos, dando lugar a una secuencia inversa de 
clastos caracterizada por una distribución vertical normal de los clastos. Esto corresponde a una 
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«distribución vertical positiva de los clastos». Cuando esto se produce de una manera repeti-
tiva a través del tiempo, se pueden generar diversas distribuciones verticales de clastos con 
tendencias positivas y negativas. Así, se pueden generar clastos de segunda generación y por 
reciclado sucesivo pueden aparecer, en el mejor de los casos, clastos de tercera, de cuarta o de 
quinta generación respectivamente.

Varias series de secuencias normales e inversas se pueden generar de la siguiente manera 
(fi gura 6.67). Inicialmente en el área fuente existe una secuencia positiva de unidades estrati-
gráfi cas (A-D) que esta siendo levantada a lo largo de una falla (1) que en el caso considerado 
corresponde a una falla inversa. La primera generación de conglomerados derivados a partir 
de esa área fuente muestra una secuencia normal caracterizada por una distribución vertical 
invertida (negativa) de los clastos. Posteriormente una falla ubicada más hacia la cuenca de 
sedimentación (2) levanta los depósitos acumulados previamente. La erosión posterior de estos 
depósitos condiciona una secuencia inversa con una ordenación vertical normal (positiva) de 
los clastos. Si existe además otra falla situada más hacia el interior de la cuenca de sedimenta-
ción (3), los conglomerados previos pueden ser reciclados, vueltos a invertir y acumulados 
como nuevas secuencias normales o inversas según los casos. En cada episodio de reciclaje la 
estratigrafía original de los clastos se va mezclando. Además, como que sigue existiendo apor-
te desde el área fuente, la señal de las secuencias verticales de clastos también se va diluyendo. 
Finalmente después de varios episodios de reciclaje la estratigrafía original del área fuente pue-
de quedar obliterada.

Conglomerados de La Serra de La Llena

En La Serra de La Llena (fi guras 6.50 y 6.66) existe una acumulación conglomerática que 
constituye un buen ejemplo de los diversos episodios de retrabajamiento y reciclaje descritos 
anteriormente. El área fuente (Colombo, 1980, 1986) se halla situada a unos 10-15 km hacia 
el sur y suroeste de la zona donde actualmente aparecen los conglomerados, y se halla consti-
tuida por materiales mesozoicos predominantemente carbonatados y secundariamente silici-
clásticos. La acumulación conglomerática está constituida por un apilamiento de cuatro me-

gasecuencias (Colombo y Vergés, 1992) que, con 
una potencia total del orden de 1.600 m, son más 
potentes y con granulometrías más gruesas hacia la 
parte superior. Internamente esas megasecuencias se 
hallan constituidas por varias macrosecuencias con 
tendencias grano y estratodecrecientes, y con pa-
leocorrientes principales hacia el norte y nordeste. 
A su vez, cada macrosecuencia esta organizada en 
varias secuencias de orden menor, grano y estrato-
decrecientes. Estas secuencias menores representan 
tanto eventos deposicionales de menor orden como 
variaciones en las zonas de acumulación sedimenta-
ria. Las macrosecuencias representan la respuesta 
sedimentaria a eventos tectónicos, climáticos o se-
dimentarios de escala menor. Las megasecuencias, 
limitadas por discontinuidades de orden mayor es-
tán asociadas directamente con la actividad tectóni-
ca principal en el área fuente o a lo largo del margen 
de la cuenca y representan la respuesta sedimentaria 
principal a los eventos tectónicos.
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0                     50 km
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La Llena

Vic

Figura 6.66. Situación de las zonas referenciadas y estudiadas en el sector 
occidental de las Cadenas Costeras Catalanas (Colombo, 1994).
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El contaje semicuantitativo de los clastos, de los que se conoce su origen primario en fun-
ción de sus facies y de los microfosiles que contienen, ha permitido conocer cual es el origen 
primario de los mismos y caracterizar de esa manera las megasecuencias descritas (Colombo, 
1994).

La parte basal de la megasecuencia inferior (M1) está constituida predominantemente por 
clastos procedentes del Cretácico superior (Cenomaniense-Turoniense), mientras que en su 
parte superior (fi gura  6.68) aparecen clastos del Barremiense. Estos a su vez constituyen 
una  parte importante de la segunda megasecuencia (M2) que en la parte superior muestra 
clastos del Triásico y del Paleozoico. Localmente aparece cerca de la base de esta segunda me-
gasecuencia un nivel con una gran mescolanza de clastos paleozoicos, mesozoicos y cenozoicos. 
Este nivel sugiere un nuevo impulso en la deformación tectónica que se desplaza hacia la 
cuenca de sedimentación como consecuencia del emplazamiento de un pequeño manto de 
cabalgamiento en el área fuente. La tercera megasecuencia (M3) muestra abundantes clastos 
del Paleozoico en su base que poco a poco van pasando a ser clastos del Cretácico superior 
hacia su parte alta. La megasecuencia superior (M4) muestra una gran mescolanza de clastos 
de diverso origen en comparación con las megasecuencias descritas anteriormente, con la par-
ticularidad de que los clastos silícicos paleozoicos se hallan ampliamente distribuidos. La com-
posición de esta megasecuencia sugiere un intenso mezclado de los clastos procedentes del área 
fuente y del retrabajamiento de las megasecuencias previas. El reciclado múltiple también im-
plica un enriquecimiento de los clastos más competentes (silícicos paleozoicos) en detrimento 
de los más blandos (carbonatados mesozoicos).
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Figura 6.67. Generación de secuencias normales y reversas de distribución vertical de clastos. El área fuente que 
contiene una secuencia positiva (POS) de unidades (A-D) está afectada por la actuación repetitiva de diversos 
cabalgamientos o fallas inversas (1-3). La actividad de los cabalgamientos da lugar a diferentes generaciones de 
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proceso va generando depósitos con distribución vertical de los clastos negativa (NEG) o positiva (POS). Varias 
secuencias de clastos con tendencias normales (N) y reversas (R) se han ido generando a medida que se han 
retrabajado en los tres estadios (J, K, L) indicados (Colombo, 1994).
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En defi nitiva, las composiciones de los clastos en los conglomerados de La Serra de La 
Llena refl ejan la elevación del área fuente a lo largo de una fractura (1 en fi gura 6.67) que 
delimita la cuenca de acumulación y la denudación del área fuente. La erosión del área fuen-
te implica una acumulación de clastos que refl eja la inversión estratigráfi ca de los niveles se-
dimentarios originales así como una progradación del sistema aluvial hacia la cuenca adyacen-
te (fi gura 6.69). Un segundo episodio de actividad tectónica implica la progradación de una 
segunda megasecuencia conglomerática como consecuencia de la renovación del levantamien-
to tectónico a lo largo de una falla, así como una mayor incisión en el área fuente que pro-
porciona una cantidad sufi ciente de clastos para constituir una secuencia normal. El siguiente 
episodio de actividad tectónica debe haber tenido lugar a lo largo de una nueva falla (2 en 
fi gura 6.67) situada más hacia el interior de la cuenca que la estructura previa. Esta falla debe 
afectar a las zonas proximales de los abanicos aluviales generando una megasecuencia inversa. 
A su vez, la contribución de clastos desde el área fuente queda diluida por los conglomerados 
reciclados a lo largo del borde de cuenca. Posteriormente una nueva falla (3 en fi gura 6.67) 
levanta los materiales depositados previamente y los retrabaja y resedimenta en zonas más 
alejadas hacia la cuenca. La megasecuencia superior muestra una gran mescolanza de materia-
les clásticos de diverso origen que implica diversos episodios repetitivos de retrabajamiento 
con la permanencia de los clastos silícicos (paleozoicos) más durables.
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Figura 6.68. Distribución estratigráfi ca de los clastos identifi cables en los conglomerados de la Serra de La Llena. 
Pal., Paleozoico; Tr. + Jur., Triásico y Jurásico; Cret. I., Cretácico inferior; Cret. S., Cretácico superior; Ter. I., 
Terciario inferior; M1-M4, corresponden a las megasecuencias principales. Las secuencias de clastos pueden ser: 
normales (N), reversas (R) y de mescolanza (M). Las barras horizontales indican el rango de edades primarias de 
los clastos presentes en las diferentes secuencias estudiadas. El grosor vertical de la barra estándar indica que 
el 15% (barra inferior de la fi gura) de los clastos de una localidad determinada, han sido identifi cables como 
pertenecientes a una unidad estratigráfi ca primaria específi ca. La atribución a cada edad concreta, ha sido con-
trastada con los restos de fauna originales en su área de defi nición. El repetido retrabajamiento de los clastos 
genera una elevada proporción de clastos no identifi cables, que van aumentando a medida que (M1-M4) se va 
ascendiendo en la serie vertical (Colombo, 1994).
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Como que el área fuente original se encuentra a una distancia relativamente pequeña 
(10-15 km) de la Serra de La Llena, no implica un gran recorrido para acentuar la mescolan-
za de los clastos. Esta mescolanza se debe haber producido por un sucesivo retrabajamiento 
repetitivo de los conglomerados depositados previamente. Las repetidas inversiones de las se-
cuencias verticales de clastos implican que la naturaleza de los levantamientos tectónicos es 
episódica y procede desde el área fuente hacia el centro de la cuenca.

La persistencia de la distribución de paleocorrientes hacia el norte y nordeste sugiere va-
riaciones de inclinación en esas direcciones acentuadas por los repetidos levantamientos tec-
tónicos. Las acumulaciones de megasecuencias con las características de las descritas en la 
Serra de La Llena sugieren que en esa zona, los límites de la cuenca de acumulación corres-
ponden a fracturas de tipo inverso que pueden evolucionar a mantos de cabalgamiento de 
orden menor. Así, aunque de momento esos mantos no sean apreciables como estructuras 
concretas, se puede deducir su existencia y actividad tanto por el apilamiento vertical de 
megasecuencias del tipo de las descritas, como por sus tendencias evolutivas hacia el centro 
de la cuenca. Por tanto, un estudio detallado de la distribución vertical de los clastos permi-
te identifi car los principales pulsos tectónicos en el margen de cuenca y también en el área 
fuente.

Las facies de los conglomerados y areniscas y en menor medida las de las lutitas intercala-
das entre los niveles de granulometría más gruesa (fi gura 6.70) sugieren un transporte emi-
nentemente hidráulico de los sedimentos. Por el contrario, la carencia de facies generadas por 
fl ujos masivos indica el grado de canibalización sufrido por los conglomerados previos. La 
variabilidad secuencial vertical (fi gura 6.71) sugiere que los diversos pulsos tectónicos no han 
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Figura 6.69. Sección general de la Serra de La Llena que muestra la disposición de las principales unidades 
conglomeráticas. La distribución vertical de los clastos muestra secuencias reversas (M1 y M2), positivas (M3) y 
fi nalmente con una gran mescolanza de clastos (M4), que implican sucesivos retrabajamientos de los clastos como 
consecuencia de la actividad tectónica repetitiva en el área fuente o en zonas cercanas. Los dos cabalgamientos 
sucesivos (2 y 3 en la fi gura 67) ocasionan el desarrollo de dos discordancias progresivas superpuestas, cuyas 
geometrías implican un desplazamiento hacia la Cuenca del Ebro de su margen tectónicamente activo (Colom-
bo, 1994).
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sido continuos, sino que también se han realizado con una cierta variabilidad en cuanto a 
intensidad.

También hay que tener en cuenta que aunque se trata de un borde de cuenca tectónica-
mente activo y sincrónico a la sedimentación de los materiales clásticos, eso no implica nece-
sariamente que el desplazamiento de ese borde se realice siempre en la misma dirección y 
sentido. Localmente pueden existir algunas alternancias de avances y retrocesos (fi gura 6.72).
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Figura 6.70. Ejemplos de asociaciones de facies conglomeráticas, arenosas y de granulometría fi na, diferenciadas en Grupo Scala Dei (Co-
lombo 1980) y presentes en el sector del Montsant-Serra de la Llena (Pérez Lacunza y Colombo, 2001).



Abanicos aluviales: secuencias y modelos de sedimentación

197

ABANICOS INTRAMONTAÑOSOS

En algunos lugares, que normalmente corresponden a grandes valles fl uviales de ríos ac-
tuales encajados en altas cordilleras montañosas, se aprecian diversos niveles aterrazados que lla-
man mucho la atención. Concretamente, a lo largo de los valles de los grandes ríos que desde 
la cordillera de los Andes vierten hacia el este, se aprecian diversos niveles aterrazados que 
varían tanto en número como en entidad entre unos valles y otros. En un trabajo realizado 
recientemente (Colombo, 2005) se estudiaron diversos ejemplos extendidos a lo largo de unos 
1.000 km y situados en algunos de los mayores valles fl uviales incididos en la cordillera de los 
Andes.

Aunque los niveles aterrazados tuvieran algunas semejanzas con las terrazas fl uviales, su 
variabilidad a lo largo del mismo valle, sus diferenciaciones en cuanto a su número que varían 
de un valle a otro, así como sus características sedimentológicas, planteaban serias dudas sobre 
su generación como una respuesta sedimentaria a la variabilidad de un nivel de base general 
que ejerciera un cierto control sobre su génesis.

A B C

Figura 6.72. Evolución de abanicos aluviales del Grupo Scala Dei (Colombo 1980). Para cada estadio evolutivo 
se muestra (punto negro) la misma posición geográfi ca: A) desarrollo inicial de un gran abanico aluvial. B) Des-
plazamiento (retracción) del borde de cuenca tectónicamente activo y generación de un abanico aluvial menor. 
C) Progradación del borde de cuenca tectónicamente activo y generación de un abanico aluvial de orden mayor. 
Las cabeceras de los abanicos aluviales están asociadas a la posición del borde de cuenca tectónicamente activo 
(línea continua) e inactivo (línea discontinua) en cada momento de la evolución del sistema aluvial (Pérez Lacun-
za y Colombo, 2001).
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Por tanto, se hacía necesario estudiar sus características concretas para salir de dudas. Así, 
se vio que los niveles aterrazados estaban constituidos por acumulaciones de gravas sin cemen-
tar que mostraban algunas facies características. Las gravas muestran estructuras tractivas como 
alineaciones e imbricaciones de clastos así como una muy mala selección tanto por granulo-
metría como por densidad. Se aprecian varios niveles de acumulaciones de gravas (Colombo 
et al., 1996) que sugieren haber sido transportadas predominantemente por diversos tipos de 
fl ujos tractivos, turbulentos, rápidos y con una gran cantidad de carga tractiva (fl ash fl oods).

Las paleocorrientes acostumbran a ser relativamente ortogonales a la dirección de los valles 
principales. Esto, junto a que los grandes cuerpos de gravas acostumbran a ser monogénicos, 
sugiere un origen predominantemente local de los clastos que normalmente varían entre su-
bangulosos y subredondeados. Además, los litosomas en los que se agrupan los niveles de 
gravas acostumbran a mostrar bases planares y superfi cies superiores relativamente convexas. 
Estas características y el hecho de que los grandes litosomas muestren una planimetría relati-
vamente conoidal a la vez que la superfi cie superior, con un gradiente elevado, muestre trazas 
de antiguos cursos acuosos abandonados con una clara dispersión radial y focalizados aguas 
arriba del canal del torrente tributario al río principal, sugiere que no se trata de ningún tipo 
de terrazas fl uviales sino que debe tener otro origen.

Pueden corresponder a abanicos aluviales de orden menor desarrollados en la desembocadu-
ra del torrente tributario en su junción con el río principal. Por tanto, existen algunos abanicos 
aluviales desarrollados como consecuencia de un gran aporte de materiales clásticos por un 
torrente o río menor que es afl uente del río principal en un valle excavado dentro de una gran 
cordillera. Desde el punto de vista geológico esto constituye un buen ejemplo donde estudiar 
las características genéticas y de desarrollo de este tipo de abanicos aluviales que, en principio, 
parece ser de poca entidad respecto a su potencial de preservación en el registro geológico.

Caracterización

Esos abanicos aluviales muestran una gran variedad de niveles aterrazados que tienen va-
riedades geométricas notables. Los más jóvenes se sitúan frente a los más antiguos en niveles 
progresivamente más bajos. Así, cada abanico aluvial mayor muestra una geometría segmen-
tada y constituida por varias rupturas morfológicas de la superfi cie superior.

Por eso se propone utilizar el término de abanicos aluviales telescópicos (Bowman, 1978; 
Janocko, 2001) para abarcar esas caracteristicas morfológicas tan poco usuales. Sin embargo, 
existe una gran cantidad de trabajos sobre abanicos aluviales segmentados (Blissenbach, 1954; 
Bull, 1964, 1968, 1979; Harvey, 1984, 1987a; Harvey et al., 1999, 2003), algunos de los 
cuales implican la acción de una actividad tectónica (Bull y McFadden, 1977; Wallace, 1978; 
Harvey, 1987b; Silva et al., 1993; Shaoping y Guizhi, 1999; Stokes y Mather, 2000; Leeder 
y Mack, 2001), mientras que otros sugieren unas variaciones climáticas (Bull, 1977, 1991; 
Harvey, 1990, 1996) como controles sobre su génesis.

Suponiendo que se mantuvieran constantes las otras variables, solo seria necesario implicar 
variaciones signifi cativas en la descarga acuosa y un incremento en la carga tractiva para de-
sarrollar abanicos aluviales de pequeño tamaño relativo y situados en el interior de un valle 
fl uvial, en la zona de la junción de los afl uentes menores con el río principal (fi gura 6.73).

Génesis

Un abanico aluvial se puede formar cuando los afl uentes depositan su carga tractiva en la 
zona de junción con el río principal que en ese momento tenía un bajo nivel de base. El nivel 
de las aguas se va incrementando a consecuencia de que el abanico aluvial actúa como un di-
que natural (Malde, 1968; Jarrett y Costa, 1986; Clague y Evans, 2000) que ocasiona un lago 
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temporal desarrollado aguas arriba. Como que las facies de los niveles de limos lacustres indi-
can una escasa profundidad relativa de los lagos (Colombo et al., 2000, 2008), hay que con-
siderar que los abanicos aluviales laterales iban creciendo episódicamente. De esta manera y 
en vez de un gran lago temporal, se fueron generando varios lagos probablemente menores y 
de características someras. Hay que tener en cuenta que los niveles más potentes y de granu-
lometría mayor van cambiando gradualmente a materiales más fi nos y de menor granulometría, 
sugiriendo que las corrientes procedentes de los abanicos laterales podían llegar al lago direc-
tamente.

Cuando el abanico cesa en su crecimiento, las aguas del río principal que constituyen el 
lago van incrementando su nivel hasta que sobrepasan la presa natural y se desbordan. Poste-
riormente y como consecuencia de la erosión remontante se produce la completa incisión de 
la presa facilitando el drenaje del lago temporal. Finalmente se alcanza un nivel de base simi-
lar al del río principal. Después de diversos episodios de desbordamiento se produce en el 
nuevo segmento aluvial una incisión situada frente a la anterior. Por tanto, se genera una in-
cisión casi completa de la nueva terraza que tiende a alcanzar el antiguo nivel de base local 
más bajo, que corresponde al del río principal (fi gura 6.74).

La repetición de estos procesos contribuye al desarrollo de un abanico aluvial donde las 
terrazas más jóvenes se sitúan delante de las más antiguas y siempre en unas cotas inferiores. 
Los abanicos aluviales así generados muestran unas características morfológicas que encajan 
en su denominación de abanicos aluviales telescópicos dado que cada vez ocupan más espacio 
delante de los depósitos previos. Finalmente hay que considerar que la superfi cie de los seg-
mentos correspondientes a las terrazas aluviales es predominantemente erosional (Colombo et 
al., 2000; Colombo, 2005) y no de acumulación.

Consideraciones

Se plantean varios interrogantes sobre el porqué de la generación de estos abanicos aluvia-
les laterales desarrollados en el valle de un río principal. Hay que descartar una causa asociada 
a tectónica y sismicidad (Hermanns y Strecker, 1996; Trauth et al., 2000), ya que no es posi-
ble sostener esa causa general para explicar la génesis de este tipo de abanicos que están pre-
sentes en diversos valles distribuidos a lo largo de más de 1.000 km en la cordillera de los 
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Figura 6.73. Crecimiento (1, 2 y 3) de abanicos aluviales menores dentro del valle (F) de un río principal que 
condicionan el desarrollo de lagos temporales (L). Manteniendo otros factores constantes y dependiendo de las 
variaciones de fl ujo acuoso y carga tractiva, los abanicos podrían ser: A) del mismo tamaño, B) más pequeños o, 
C) cada vez mayores.
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Andes. Las variaciones en el nivel de base general debidas a la oscilación de la superfi cie del 
océano Atlántico, situado a casi 1.200 km al este de la zona estudiada, serían también  excluidas.

Sin embargo, el clima (Iriondo, 1990) podría contribuir necesariamente a la explicación 
de la generación este tipo de abanicos aluviales distribuidos a lo largo de una zona muy amplia. 
Variaciones en la distribución de grandes tormentas podrían corresponder al desarrollo local 
de algunos abanicos aluviales y lagos temporales asociados. Aunque siempre se han asociado 
estos episodios a cambios climáticos, creemos que se pueden haber ocasionado como resulta-
do de una alta frecuencialidad e irregular distribución geográfi ca de ciertas variaciones meteo-
rológicas.

Una buena ilustración (Colombo et al., 1996, 2000; Colombo, 2005) de la alta frecuen-
cialidad de las variaciones meteorológicas ha sido proporcionada por la destrucción durante 
un período comprendido entre 1968 y 1972 del antiguo puente de la carretera (N 20) que 
cruzaba el cauce de un abanico aluvial (río Albarracín). La terraza más moderna contiene un 
fragmento (sillar) del parapeto del puente antiguo. Este bloque ha sido transportado proba-
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Figura 6.74. Modelo esquemático de la generación de un abanico aluvial telescópico donde un afl uente (A) alcan-
za el valle de un río principal. Un abanico aluvial se desarrolla (B) en la zona de unión del afl uente del río princi-
pal como consecuencia de una gran diferencia de descarga acuosa y aportes clásticos, produciendo una presa que 
genera un lago temporal aguas arriba. Cuando las aguas rebosan por encima del dique natural, la erosión subsi-
guiente puede condicionar el desarrollo de una gran cicatriz (C). Posteriormente, cuando se genere un nuevo aba-
nico aluvial (D), también producirá una nueva presa que condicionará un nuevo lago temporal en el mismo valle 
fl uvial. La repetición de estos procesos producirá diversas terrazas aluviales (E) caracteristicas de los abanicos 
aluviales telescópicos. (1) valle del río principal; (2) depósitos del primer abanico aluvial; (3) materiales terrígenos 
lacustres; (4) depósitos del segundo abanico aluvial; (5) cauce del río principal; (6) nivel bajo; (7) nivel alto; (8) 
trazas de los cursos aluviales menores (Colombo et al., 2000; Colombo, 2005; ligeramente modifi cado).
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Figura 6.75. Modelo deposicional del abanico terminal del Gun Point Formation (Sadler y Kelly, 1993).

Figura 6.76. Modelo de fa-
cies de abanicos termina-
les. Las proporciones de las 
diferentes asociaciones de 
facies varían con relación a 
las proporciones de la rela-
ción entre los materiales 
transportados en suspen-
sión respecto a los acarrea-
dos por tracción. Usual-
mente la mayor extensión 
de los abanicos terminales 
no debe exceder de los 
100  km (Kelly y Olsen, 
1993).
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blemente por los fl ujos ocasionados por las grandes lluvias torrenciales condicionadas por 
efectos tipo «El Niño» (ENSO). Eso no signifi ca, a nuestro entender, ningún cambio climá-
tico producido en una época muy reciente, sino más bien variaciones meteorológicas de tiem-
po atmosférico que condicionan grandes lluvias repartidas muy irregularmente tanto en el 
espacio como en el tiempo.

ABANICOS TERMINALES

Los abanicos terminales son unos cuerpos de acumulación que en planta se asemejan a 
abanicos aluviales y que acostumbran a situarse hacia las partes más lejanas de un sistema fl u-
vial. Han sido generados por corrientes acuosas efímeras, cuando éstas alcanzan una zona 
plana terrestre, interna y sin conexión superfi cial con un lago o con una costa. El abanico se 
forma cuando los fl ujos se diversifi can y la corriente acuosa va desapareciendo por expansión 
no confi nada, infi ltración y evaporación.

Características generales

Cuando los canales que acarrean las descargas acuosas y de sedimentos llegan a zonas con 
topografía más plana y donde el encajamiento de los canales ha disminuido signifi cativamente, 
se producen fenómenos de expansión radial de los fl ujos acuosos. Se pierde el encajamiento, 
los fl ujos dejan de estar confi nados y se genera una arroyada laminar de gran extensión lateral 
y poca potencia específi ca. De esta manera se constituyen unos abanicos, caracterizados por 
terrígenos con granulometría arenosa bien seleccionada, que se hallan intercalados con algunos 
niveles lutíticos originados por decantación de las aguas fangosas. Corresponden a los abanicos 
terminales (terminal fans) descritos ampliamente en la literatura geológica (Mukerji, 1976; 
Friend, 1978; Parkash et al., 1983: Graham, 1983; Tunbridge, 1984; Sáez, 1985; Castelltort y 
Marzo, 1986; Olsen, 1987; Sadler y Kelly, 1993; Kelly y Olsen, 1993; Singh et al., 1993).

Estos abanicos se hallan constituidos principalmente por niveles de areniscas fi nas y muy 
fi nas con estructuras sedimentarias tractivas que se indentan con materiales lutíticos. La par-
ticularidad estriba en que este tipo de abanicos se halla asociado a la actividad de cursos fl u-
viales efímeros, con aportes acuosos muy importantes y esporádicos. Se han citado (Parkash 
et al., 1983) en la India cursos efímeros con canales de hasta 80 m de anchura por los que 
esporádicamente circulan fl ujos máximos mensuales del orden de 58 × 106 m3, condicionados 
por la acción de los monzones.

Procesos

En los abanicos terminales, los procesos principales corresponden a la diversifi cación y 
bifurcación de los canales, y a la pérdida de la corriente por evaporación e infi ltración.

Diversifi cación de los canales: el carácter efímero de los cursos acuosos, con una gran varia-
bilidad de descarga en el espacio y en el tiempo, y las amplias variaciones de la carga tractiva 
condicionan una deposición rápida. Así, mediante una agradación rápida puede generarse una 
obstrucción sedimentaria en la parte media de los canales que condicionan la diversifi cación, 
de los fl ujos acuosos subsiguientes, alrededor del obstáculo. De esta manera y si el curso no 
vuelve a su cauce original se pueden generar las bifurcaciones (Parkash et al., 1980). La diver-
sifi cación se puede generar de una manera similar a la de los fenómenos de avulsión fl uvial. 
Así, la turbulencia existente en los cursos acuosos que se hallan confi nados en canales con 
diques laterales (albardones, levées), puede ser la responsable de la abertura de una brecha en 
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los bancos y de la generación de un canal distributario de orden menor (Mukerji, 1976). El 
ángulo de diversifi cación es usualmente menor que 90° en el caso del abanico terminal actual 
de Markanda en el que además puede apreciarse que hacia las partes más distales el ángulo de 
divergencia disminuye (Mukerji, 1976). Así, la capacidad de transportar sedimentos como 
carga tractiva va disminuyendo de una manera importante a medida que va incrementándose 
la diversifi cación en canales distributarios de orden menor fi gura 6.70).

Disipación del fl ujo acuoso: se debe a los efectos combinados de la evaporación e infi ltración 
de la descarga acuosa. La evapotranspiración puede ser muy acusada en cursos efímeros cuan-
do la vegetación tiende a colonizarlos. Así, se han citado valores del orden de 20-30 m3 ha–1 
día–1 (Culler, 1970; Hellwig, 1973) en zonas áridas. Cuando el fl ujo se expande radial y fron-
talmente, puede alcanzar zonas planas donde estacionalmente pueden existir algunas lagunas 
efímeras. Esto se produce en las zonas planas con deposición de lutitas (mud fl ats, barreales), 
donde ocasionalmente pueden existir depósitos evaporíticos (yesos, sales). La infi ltración a 
través del perímetro de los canales funcionales puede llegar a ser muy elevada según sea la 
granulometría, la permeabilidad y la transmisividad de los materiales circundantes. Esta infi l-
tración causa la pérdida de una gran cantidad de la descarga acuosa (Schumm, 1977) y, por 
tanto, la recarga de los acuíferos circundantes (Renard y Keppel, 1966). Además incrementa 
la concentración del material en suspensión y promueve la agradación de los sedimentos 
(Schumm, 1977).

Zonación

Se ha propuesto un modelo construido a base del estudio de los ejemplos actuales carac-
terizados por depósitos arenosos y depósitos acarreados en suspensión y por carga mixta (Ke-
lly y Olsen, 1993). Así se diferencia la zona de alimentación (feeder), la zona de distributarios 
y la zona de la cuenca donde se indentan los materiales del abanico terminal (fi gura 6.71).

Zona de alimentación (feeder): corresponde a la parte más interna del abanico y esta cons-
tituida por la zona del canal alimentador y por las zonas asociadas de intercanal. Aunque en 
la zona más interna el abanico pueden existir varios canales, normalmente siempre existe uno 
que es mayor, que acarrea una gran cantidad de sedimentos y descarga acuosa. Acostumbra a 
ser relativamente muy ancho (Abdullatif, 1989) y poco profundo, con unos márgenes muy 
marcados y baja variabilidad de paleocorrientes (Bluck, 1980). En esos canales es posible en-
contrar los escasos materiales clásticos más gruesos acarreados hasta esa zona mediante la ac-
tuación de los cursos acuosos confi nados (Parkash et al., 1980). Las zonas de intercanal reciben 
muy pocos materiales de granulometría gruesa, aunque los desbordamientos pueden generar 
lóbulos de derrame (crevasse splay) que acarrean grandes cantidades de lutitas (Parkash et al., 
1983). En los sistemas con carga mixta las zonas intercanal se hallan dominadas por la acu-
mulación de lutitas con ocasionales areniscas de arroyada en manto (sheet fl ood) y escasos 
depósitos de pequeñas lagunas efímeras. En los sistemas con predominancia arenosa, las zonas 
de intercanal pueden caracterizarse por depósitos eólicos de diverso orden y magnitud.

Zona de distributarios: caracterizada por canales de orden menor como resultado de la bi-
furcación de los canales principales de alimentación del sistema. Aunque en los canales efíme-
ros se aprecia la existencia de formas de fondo como barras dentro de un cauce trenzado, en 
algunos casos los cursos pueden ser perennes pero con grandes oscilaciones en la descarga 
acuosa (Mukerji, 1976). La acumulación sedimentaria hacia partes externas se caracteriza por 
la generación de lóbulos conoidales agradantes. La incisión de los canales disminuye aguas 
abajo lo que posibilita la existencia de episodios de arroyada en manto que acarrean materiales 
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arenosos tabulares. Las variaciones hidráulicas de esos episodios pueden traducirse en la gene-
ración de diversos tipos de estructuras de incisión y relleno de orden menor (Hogg, 1982). La 
zona de distributarios se caracteriza por una combinación de facies de canal de cursos con 
carga en suspensión, facies de arroyadas en manto y depósitos eólicos. Esto puede condicionar 
una gran complejidad de facies y de tipos de depósitos. Los canales distributarios dominan en 
las zonas más proximales y son sustituidos gradualmente aguas abajo por episodios de arroya-
da en manto (Sneh, 1983).

Zona de cuenca: corresponde generalmente a una zona caracterizada (Parkash et al., 1983) 
por la acumulación de lutitas (mud fl at, playa, barreal). Localmente existen también materia-
les transportados mediante fl ujos eólicos (Langford, 1989). Esta zona de cuenca solo es inun-
dable después de unas descargas acuosas muy intensas y también cuando los canales distribu-
tarios se extienden hacia esa zona como consecuencia de fl ujos excepcionales.

Depósitos

La naturaleza de los litosomas en forma de lámina (sheet) estratiforme y la carencia general 
de estructuras de incisión y relleno, sugieren fenómenos de acreción en zonas de extensas lla-
nuras aluviales surcadas por escasos canales. La alternancia de niveles lutíticos y niveles areno-
sos con granulometrías generalmente fi nas y medias, y la variación vertical de granulometrías 
junto a la disminución de la entidad de las estructuras tractivas primarias (ripples), sugieren 
fenómenos repetitivos de frenado dinámico de los fl ujos acuosos que acarreaban sedimentos. 
Esto puede haber sido originado por efecto de la bifurcación múltiple de canales, cada vez de 
orden menor y escasa entidad (Mukerji, 1976). Los litosomas constituidos por diferentes cuer-
pos laminares de areniscas corresponden a diversos episodios de acreción como resultado de 
sucesivos episodios de aporte (crecidas acuosas) en canales anchos y muy extensos. Los cuerpos 
aislados de areniscas deben corresponder a episodios unitarios de inundación. Los cuerpos más 
gruesos de areniscas, que en ocasiones muestran algunas intercalaciones de clastos, pueden 
corresponder a los principales canales distributarios del abanico terminal. Su carácter multie-
pisódico y multilateral puede ser interpretado, en algunos casos, como una manifestación de la 
actividad de cursos trenzados (braided). Las lutitas se han depositado como materiales de des-
bordamiento pero en algunos lugares corresponden a rellenos de canales abandonados. La 
presencia de cuerpos lenticulares sugiere que se trata de zonas cercanas al canal principal ali-
mentador del abanico. En cambio la predominancia de cuerpos tabulares sugiere zonas medias 
y del pie de los abanicos.

En otros casos los materiales arenosos se encuentran también asociados con algunos nive-
les de carbonatos y de evaporítas (Bensalah et al., 1988) desarrollados hacia las partes más 
alejadas de los abanicos. Esto, junto a diversos tipos de estructuras como grietas de desecación 
y aparición de nódulos de diverso tipo, sugiere importantes condiciones de aridez. Es de gran 
importancia el conocimiento del carácter tractivo de las corrientes acuosas que transportan 
sedimentos, con la particularidad de que, según sea su tendencia genética secuencial, se podrá 
hablar de una progradación, retrogradación o estabilización del abanico.

Hay que tener en cuenta que en estos abanicos no se necesita una ruptura importante de 
la pendiente para que se puedan generar. Por otro lado, la pérdida importante de la descarga 
acuosa por infi ltración y evaporación, también contribuye a la acumulación localizada de los 
terrígenos. La pérdida de la capacidad portante del canal principal supone, también, una dis-
persión radial del fl ujo sufi ciente y, por tanto, la acumulación de materiales clásticos en forma 
de abanico.
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Foto 1. Canchales. Hay que notar su aspecto conoidal y que 
las mayores granulometrías se encuentran al pie de la acu-
mulación sedimentaria. Altura aproximada del canchal ma-
yor, 30 m. Paso del Agua Negra, San Juan, Argentina.

Foto 2. Canchales de orden menor y con pendiente algo más 
suavizada. Hay que notar la presencia de un fl ujo de detritos 
del que se preservan los diques laterales (levees, albardones) 
y trazas del lóbulo frontal. Altura aproximada del canchal 
mayor, 45 m. Paso del Agua Negra, San Juan, Argentina.

Foto 3. Transición de canchales a abanicos aluviales. El aba-
nico muestra trazas de la actividad de diversos episodios de 
fl ujos masivos. Altura aproximada del abanico mayor, 40 m. 
Paso del Agua Negra, San Juan, Argentina.
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Foto 4. Abanicos aluviales con diferentes tamaños, situados 
en la misma zona y afectados por la misma climatología. Las 
dimensiones de los abanicos parecen estar directamente re-
lacionadas con la entidad de su área fuente respectiva. El 
río situado al pie de los abanicos, tiene una anchura media 
de 10 m. Paso del Agua Negra, San Juan, Argentina.

Foto 5. Abanico de pequeño tamaño generado después de 
una violenta tormenta. Hay que notar la ordenación de los 
clastos que disminuyen de tamaño radialmente. Los clastos 
carbonatados redondeados han sido retrabajados de un con-
glomerado previo. Zona de Aínsa. Pirineo Aragonés.

Foto 6. Abanico aluvial, predominantemente fangoso, gene-
rado por las grandes lluvias caídas en la zona de la Quebra-
da del Agua Negra (San Juan, Argentina) en Diciembre de 
2006. Los materiales fangosos se distribuyen aguas debajo 
de la Quebrada principal que en esa zona alcanza una an-
chura del orden de 150 m.
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Foto 7. Detalle de la zona apical del abanico anterior. Hay 
que notar las líneas de los fl ujos fangosos (coladas de lodo, 
mud fl ows), así como la altura del desbordamiento lateral. 
La anchura del valle angosto es del orden de 20 m.

Foto 8. Abanico aluvial lateral a la Quebrada del Agua Negra. 
Ha llegado a cerrar el valle principal y generado un pequeño 
lago temporal, tal como lo sugieren los depósitos lutíticos 
situados aguas arriba. La anchura del valle principal, en la 
zona de los depósitos lacustres llega hasta los 200 m.

Foto 9. Gran abanico aluvial lateral a la Quebrada del Toro. 
Provincia de Salta. Es notable la alternancia de episodios de 
fl ujos de detritos y de episodios de fl ujos hidráulicos. Inme-
diaciones de la Estación Ingeniero Maury del Ferrocarril Tran-
sandino. En la parte inferior de la fotografía se aprecian las 
vías del tren.
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Foto 10. Abanico aluvial formado por la alternancia de epi-
sodios hídricos y episodios masivos. Quebrada de Humahua-
ca. La persona que circula el cauce del río da una idea de 
la magnitud del abanico.

Foto 11. Detalle del cauce principal del abanico aluvial an-
terior. Son notables las expansiones laterales de los diversos 
episodios de fl ujos masivos que han generado varios albar-
dones.

Foto 12. Cauce principal situado en la parte superior del 
abanico aluvial de Maimará. Es notable la falta de vegetación 
en el cauce principal que indica su actividad continuada 
conduciendo diversos episodios de fl ujos masivos. Los car-
dones de la parte central tienen unos 3m de altura. Quebra-
da de Humahuaca, Argentina.



Abanicos aluviales: secuencias y modelos de sedimentación

209

Foto 13. Conglomerados que muestran una fábrica predominantemente desor-
ganizada. Esto sugiere que fueron depositados por diversos fl ujos masivos (fl u-
jos de detritos) que llegaron a una lámina de agua estable. La laminación in-
dica que la superfi cie de los depósitos ha sido retrabajada localmente. El lápiz 
mide 12 cm. Zona de Los Vilos, Chile.

Foto 14. Sección de un fl ujo de detritos reciente. Es notable 
la mala selección de los depósitos. Quebrada del Agua Negra, 
Argentina.

Foto 15. Visión oblicua de un fl ujo de detritos reciente. Que-
brada del Agua Negra, Argentina.
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Foto 16. Terraza de un abanico aluvial que incorpora (fl echa) 
un sillar del pretil del antiguo puente de la carretera (N 20), 
que fue destruido por causas naturales entre 1968 y 1972. 
Esto indica una actividad sedimentaria muy reciente. Río 
Albarracín. Afl uente del río San Juan, Argentina.

Foto 17. Abanico aluvial que cierra un valle fl uvial. Los limos 
claros sugieren la presencia de un lago temporal. Zona de la 
Quebrada del Toro, Salta, Argentina.

Foto 18. Indentación de los materiales lacustres (color claro) 
con los aluviales (color oscuro). La altura total de los depó-
sitos lacustres es del orden de los 20 m. Zona del Gólgota. 
Quebrada del Toro, Salta, Argentina.
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Foto 19. Abanico aluvial actual constituido por gravas de 
pequeño tamaño. Es notable el paso rápido desde las gravas 
a los limos lacustres. Zona de la Quebrada del Toro, Salta, 
Argentina.

Foto 20. Horizonte de gravas con tendencia granulométrica 
positiva. Sugiere que el fl ujo tractivo que transportaba los 
clastos mayores incidió directamente sobre una lámina de 
agua estable y sufrió un frenado dinámico importante y efec-
tivo. Zona de la Quebrada del Toro, Salta, Argentina.

Foto 21. Abanico aluvial telescópico. Los 
niveles aterrazados sugieren diversos esta-
dios de crecimiento del abanico. Zona del 
río Jáchal. San Juan, Argentina.
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Foto 22. Depósitos aluviales arenosos y conglomeráticos si-
tuados en la zona del Coll de Romagats, Vic. Es notable la 
carencia de secuencias sedimentarias primarias. Los mate-
riales proceden de un área fuente constituida por dioritas y 
granodioritas, con una carencia manifi esta de materiales lu-
títicos. El árbol situado a media pendiente tiene 4  m de 
altura.

Foto 23. Disposición de los conglomerados oligocenos del 
Puig Cavaller. Es notable la disposición geométrica de los 
niveles que indica una clara discordancia progresiva. Ver el 
esquema de la fi gura 6.55.

Foto 24. Los conglomerados oligocenos muestran una marcada discordancia progresiva. Muntanya de Santa Bàrbara, Horta de Sant Joan 
(Tarragona).
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VII

Sistemas aluviales de baja sinuosidad
por Yolanda Sánchez-Moya* y Alfonso Sopeña**

INTRODUCCIÓN

En las clasifi caciones tradicionalmente más utilizadas como las establecidas por Rust 
(1978a), Schumm (1981), Miall (1981 y 1992), se consideran sistemas aluviales de baja si-

nuosidad, los ríos entrelazados o trenzados 
(braided, fi gura 7.1) y los rectos. Sin embargo, 
esta tipifi cación ha sido discutida (Bristow, 
1987; Bridge, 1993 y 2003) y de hecho, los sis-
temas rectos ya no se incluyen en trabajos im-
prescindibles como Th e Geology of Fluvial Depo-
sits de Miall (1996) o Rivers and Floodplains de 
Bridge (2003). Ambos autores, con aproxima-
ciones a los sistemas fl uviales muy diferentes, 
coinciden, sin embargo, en excluir los canales 
rectos o considerarlos el comienzo de la evolu-
ción de cualquier otro sistema, razón por la cual 
son muy raros en la naturaleza (Bridge y Demic-
co, 2008).

En trabajos sobre ríos actuales, en experi-
mentos de laboratorio (Leopold y Wolman, 1957; Schumm y Khan, 1972; Ikeda, 1975; 
Schumm, 1981; Ashmore, 1991; Ferguson y Werritty, 1983; Fujita ,1989; Bridge 1993, 2003) 
o en los modelos teóricos recientes (Fukuoka, 1989; Tubino et al., 1999), se demuestra que 
los distintos tipos de canales aluviales forman parte de una solución de continuidad. Los dife-
rentes patrones fl uviales proceden de canales rectos por erosión lateral de los cauces y generación 
rápida de barras alternas (Bernini et al., 2006). Según Bridge (2003), el lecho fl uvial evolucio-
na inicialmente hacia una geometría estadísticamente constate y compuesta de fi las simples o 
múltiples, de barras lobuladas alternas (alternate bars), en equilibro con el fl ujo y las condicio-
nes de transporte (fi gura 7.2). Desde esta perspectiva, los sistemas rectos carecen de entidad 
propia y es más adecuado hablar de sistemas inestables (wandering river) o de sistemas de baja 
sinuosidad con barras alternas (Miall, 1996). Este capítulo se centra pues, en la revisión de los 
sistemas de baja sinuosidad, mono o multicanal, es decir en los sistemas entrelazados también 
llamados trenzados por otros autores y braided en la literatura escrita en inglés. Desde un pun-
to de vista económico, los depósitos producidos por este tipo de ríos tienen interés como 
acuíferos, yacimientos de áridos e hidrocarburos y otras clases de depósitos minerales.

* Departamento de Estratigrafía. Facultad de Ciencias Geológicas. José Antonio Nováis, 2. Universidad Com-
plutense, 28040 Madrid. E-mail: yol@geo.ucm.es.

** Instituto de Geología Económica. CSIC-UCM. Facultad de Ciencias Geológicas. José Antonio Nováis, 2. 
Universidad Complutense, 28040 Madrid. E-mail: sopena@geo.ucm.es.

Figura 7.1. Ejemplo de sistema entrelazado, río San Juan, Argentina.
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SISTEMAS ENTRELAZADOS

Los sistemas entrelazados o trenzados (braided), 
se caracterizan por canales amplios y poco profun-
dos, en los que durante los períodos aguas bajas se 
observan múltiples cursos que se bifurcan y reagru-
pan entorno a barras o islas (fi gura 7.1). En general, 
se defi nen como cursos de agua de múltiples canales 
y baja sinuosidad (Rust, 1978a y b).

Los ríos entrelazados pueden transportar carga 
de fondo de gravas, de arenas o mixta y muestran 
una amplia variedad de escalas, desde llanuras de 
apenas decenas de metros de ancho, hasta decenas 
de kilómetros. Este último es el caso de grandes 
sistemas aluviales, como por ejemplo, el río Brah-
maputra. Los caudales, las altas tasas de transporte 
de sedimentos y las elevadas pendientes de las áreas 
por las que discurren, producen fl ujos con capaci-
dades erosivas elevadas y, por tanto, los sistemas 
 entrelazados son muy dinámicos. Tienen tasas de 
sedimentación altas y en ellos los cambios morfoló-
gicos son rápidos en comparación con otros tipos 
de ríos.

Hoy día, los sistemas aluviales de tipo entrelazado se forman en áreas de drenaje con cau-
dales muy variables y con cubierta vegetal escasa. Sin embargo, en épocas anteriores al Carbo-
nífero, tuvieron también un gran desarrollo en regiones húmedas en las que todavía no existía 
una cubierta vegetal importante y las lluvias frecuentes favorecieron su formación.

El término entrelazado incluye los ríos bien defi nidos y los sistemas de canales dispersos, 
tanto en abanicos aluviales, como en llanuras aluviales. Este tipo de depósitos aluviales se acu-
mulan en tres ambientes principales: ríos entrelazados, abanicos aluviales y llanuras aluviales. 
Los primeros están, con frecuencia, confi nados por los laterales de un valle y cubren la mayor 
parte de su fondo durante las etapas de inundación. Los abanicos y las llanuras se extienden 

sobre áreas amplias y generalmente no confi -
nadas. Durante una única etapa de avenida, 
lo habitual es que no se inunde toda su su-
perfi cie (fi gura 7.3). La superfi cie del abanico 
o de la llanura aluvial se cubre durante pe-
ríodos de tiempo relativamente cortos. Los 
abanicos difi eren de las llanuras en que son 
formas localizadas, con una morfología deli-
mitada, de forma cónica y centrada en un 
ápice. Con frecuencia, los abanicos y las lla-
nuras aluviales de tipo entrelazado están rela-
cionados en sentido distal.

Durante las últimas décadas se han pro-
ducido avances signifi cativos en el conoci-
miento de los ríos entrelazados gracias a la 
utilización de nuevas metodologías y técnicas 
de trabajo. El empleo, entre otros, del geo-

Canal recto

Rápidos

Lóbulo de la
cabeza de barra

Acreción en la
cola de la barra

Figura 7.2. Esquema de evolución del patrón fl uvial de un canal recto. 
Crecimiento de barras alternas, erosión lateral de las orillas, ensanchamien-
to del canal y aumento de la sinuosidad. Modifi cado de Bridge (2003).

Figura 7.3. Llanura aluvial de tipo entrelazado. Río Toro, provincia de Salta, Ar-
gentina.
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radar (GPR, Ground Penetrating Radar), de las nuevas herramientas para la obtención de imá-
genes de sondeos, de la fotogrametría digital y del doppler acústico, han permito obtener in-
formación sedimentológica tridimensional y estudiar los procesos durante los períodos de 
inundación a diferentes escalas espaciales y temporales. Además, el uso de modelos teóricos y 
experimentales en laboratorio, ha incrementado el conocimiento sobre el comportamiento del 
fl ujo y de los mecanismos de comienzo y evolución de los canales (Lane et al., 1994, 2001, 
2003; Martin y Church, 1996; Stojic et al., 1998; Westaway et al., 2000).

SIGNIFICADO DEL TÉRMINO ENTRELAZADO (BRAIDED)

Cuando se analizan y comparan las acepciones que diferentes autores han utilizado para 
defi nir los sistemas entrelazados, se observa una cierta confusión. En primer lugar, el término 
entrelazado implica un determinado estilo fl uvial en planta. Leopold y Wolman (1957) defi nie-
ron los sistemas entrelazados como «aquellos que tienen dos o más canales anastomosados alre-
dedor de islas». Para Lane (1957), son sistemas caracterizados por varios canales que se dividen 
y reagrupan entorno a barras o islas y que dibujan un patrón entrelazado desde el aire. Brice 
(1964), subrayó la importancia de defi nir el tamaño de las islas en relación con la anchura del 
canal y la necesidad de distinguir entre las formadas dentro del canal y aquellas que se generan 
por desviaciones en el cauce. Schumm (1977) intentó sintetizar las defi niciones anteriores y 
precisó que los ríos entrelazados son sistemas con carga de fondo y canal único que durante el 
régimen de fl ujo bajo muestran barras o islas vegetadas a diferencia de los ríos con múltiples 
canales, o anastomosados, en los cuales, cada canal presenta su propio estilo. Finalmente 
 Ashmore (1991), defi nió los sistemas entrelazados, como la bifurcación característica del fl ujo 
y/o de la carga transportada a lo largo del lecho del canal y alrededor de partes inactivas de su 
fondo, sin que ello necesariamente implique la exposición de una barra inactiva por encima de la 
superfi cie de agua. Todo lo anterior demuestra de forma clara, la necesidad de sistematizar los 
conceptos y precisar el tipo de morfologías que se utilizan para defi nir los sistemas entrelazados.

En primer lugar, para comprobar que un sistema es entrelazado, hay que determinar el 
segmento del canal que se empleará para su defi nición y el estado de fl ujo en que se encuen-
tra el río. Los canales y las barras, presentan una morfología diferente según la altura del agua 
y además, cambian a lo largo del año. La difi cultad inherente al reconocimiento de los cambios 
en la geometría del canal y a las modifi caciones de las barras con el transcurso del tiempo, 
producen con frecuencia errores en la precisión del tipo de río.

El arquetipo de canal se defi ne normalmente empleado mapas o fotografías aéreas que 
muestran el sistema fl uvial en un determinado momento en el tiempo. El ideal es disponer de 
medidas de todas las características del canal durante todos estadios de fl ujo y durante un 
período de tiempo sufi ciente. Tradicionalmente, para defi nir este tipo de ríos y su grado de 
complicación, se ha empleado un parámetro conocido como índice de entrelazamiento o ín-
dice braiding, establecido en función de las islas o barras dentro del canal. Sin embargo, su 
cálculo no es inmediato y la jerarquía de los elementos a considerar es, cuanto menos, confu-
sa. Primero es necesario precisar el signifi cado de algunos conceptos como barras, islas fl uvia-
les y sus jerarquías, etc.

NOMENCLATURA

A continuación se revisan algunos de los elementos más utilizados en los sistemas entrela-
zados, bien porque suelen ser objeto de confusión, bien porque se usan de forma diferente por 
los diversos autores que tratan este tipo de ríos y es necesario aclarar la forma en que se em-
plean aquí.
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Barras

Tradicionalmente han recibido nombres diversos se-
gún su morfología y posición dentro del canal: longitudi-
nales, transversales, linguoides, medias, laterales de diver-
sos rangos, etc. Por ejemplo, Brice (1964) defi nió las 
mid-channel bars1 como elevaciones no vegetadas y sumer-
gidas en la etapa de máximo caudal con el canal lleno 
(bankfull). Este tipo de nomenclatura deviene en ambigua 
y difícil de aplicar en muchos casos. Además la forma y 
geometría interna de muchas de ellas es de gran compli-
cación y la asignación a un tipo determinado sin disponer 
de sufi cientes datos tridimensionales, es siempre arriesga-
do. El vocabulario de las barras y de sus distintas jerarquías 
(fi gura 7.4) es complejo. Actualmente se tiende a emplear 
barra simple o unitaria (single braid bar o unit bar), barra 
compuesta (compound bar), y asociaciones de barras que 
podrían denominarse ensambladas o múltiples (bar assem-
blages o multiple bar). En todo caso las barras son: unida-
des detríticas de geometría y composición variable que 
separan la corriente de agua de los distintos canales, mi-
gran sobre todo durante los momentos de mayor caudal, 
y acumulan e intercambian sedimento con el fl ujo del río. 
El detalle de cada una de estas formas se explica más ade-
lante.

Islas

Es necesario aclarar también los conceptos de barra e isla. En general, se considera que las 
islas están vegetadas y no se cubren por el agua durante las etapas normales de crecida del río. 
Se diferencian, por tanto, de las barras, en que éstas se cubren durante las avenidas estacionales 
y apenas tienen vegetación sobre la superfi cie o es oportunista. Sin embargo, el desarrollo de la 
vegetación está controlado por el tiempo de emersión de la superfi cie de la barra, por el tipo 
de sedimento y por la fl ora disponible para la colonización. Estos factores a su vez dependen 
del clima y, por tanto, de la duración de los períodos de erosión y sedimentación del sistema.

Es muy difícil valorar cuándo una barra se convertirá en una isla, o incluso cuando puede 
dejar de serlo. Además, esta distinción entre barras e islas puede separar de forma artifi cial 
formas sedimentarias que tienen una geometría y génesis común. Brice (1964) denominó is-
las  transitorias a las barras no vegetadas y estables a las vegetadas. También se han llamado 
islas inestables o estables. Todos estos términos implican una relación entre erosión y sedimen-
tación en el canal y por ende, de la tasa de migración del mismo. Sin embargo, ninguno de 
ellos ha sido defi nido de forma objetiva. Es decir, la distinción entre barras e islas puede re-
sultar complicada y aunque el criterio de la vegetación es de utilidad en muchos casos, en otros 
la estabilidad de la barra es discutible. Por tanto, aunque el empleo de esta terminología es 
todavía común, de acuerdo con Bridge (2003), estos criterios tan subjetivos deberían reem-
plazarse por medidas cuantitativas de la tasa de creación, migración y destrucción de las barras 

1 Los autores creen que hay casos en los que traducción de algunos términos ingleses puede producir confusión 
y se ha preferido esperar que exista un mayor acuerdo entre los especialistas que trabajan en estos temas.
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Figura 7.4. Diferentes jerarquías de barras y canales. Los números 
dentro de los círculos hacen referencia a la jerarquía de las barras, 
los otros números a la de los canales: a) según Williams y Rust 
(1969); b) según Bristow (1987); c) ordenación alternativa según 
Bridge. Modifi cado de Bridge (1993).
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en relación con el tiempo de actividad del canal, para fi jar los límites en los que una barra es 
estable y puede ser considerada una isla

Índice de bifurcación. Empleo de entrelazado, anastomosado y anabranching

Para nombrar la bifurcación o separación de los canales alrededor de las barras o de las 
islas, se utilizan los términos ingleses braiding y anatomosing y sus traducciones al castellano 
entrelazamiento o anastomosamiento. Aunque se han empleado como sinónimos (Leopold y 
Wolman, 1957) ya se admite que hay una diferencia clara entre los sistemas con múltiples 
canales entrelazados que se dividen alrededor de barras o islas y aquellos que se dividen sepa-
rando porciones de la llanura de inundación o anastomosados. Incluso, la división es más 
clara cuando se analizan los modelos de facies que se han descrito en medios de sedimentación 
actuales o en depósitos antiguos (Masake, 2001).

Mientras que los ríos entrelazados presentan barras o islas en general de perfi les convexos, 
en los sistemas anastomosados las islas tienen con frecuencia los bordes cóncavos. Además 
están constituidas por llanura de inundación y, por tanto, compuestas por material de grano 
más fi no que el resto del sistema (Masake, 2001). Se caracterizan por canales individuales, 
normalmente sinuosos y sin divisiones, separados por porciones de llanura de inundación más 
grandes que cualquier tipo de barra (fi gura 7.5). A menudo se forman y desarrollan en con-
diciones de baja energía, hecho que también los diferencia de los sistemas entrelazados. El 
modelo de fl ujo y de transporte de sedimentos puede ser independiente entre unos canales y 
otros. Esto signifi ca que cada canal puede presentar su propio patrón de sinuosidad y contener 
barras y carga sedimentaria diferente.

Figura 7.5. Tramo del río Saskatchewan, Canadá, que presenta un modelo anastomo-
sado. Fotografía tomada de Google (2009).

Otro término confuso y que con frecuencia se ha empleado como sinónimo de entrelazado 
(Schumm, 1985) o incluso de ananastomosado (Bridge, 1993; Nanson y Knighton, 1996), es 
anabranching. No tiene una traducción precisa al castellano y, por tanto, se prefi ere utilizarlo en 
inglés. Brice (1984) estableció este término para los canales que engloban islas con una anchura 
superior a tres veces la anchura del canal durante períodos en los que el nivel de agua discurre 
medio. Sin embargo, de acuerdo con Nanson y Knighton (1996), los anastomosados son un 
subgrupo de los sistemas anabranching con orillas estables e islas vegetadas que quedan expuestas, 
incluso durante los momentos de canal lleno (bankfull). Smith y Smith (1980) y Rust (1981) 
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incluyeron los sistemas anastomosados dentro de los anabranching de baja energía y orillas co-
hesivas. En la actualidad, aunque es cierto que no existe consenso, la tendencia dominante es 
considerar que los sistemas anastomosados son una subdivisión de los anabranching (Nanson y 
Knighton, 1996; Wende y Nanson, 1998; Masake, 1998, 2001; Tooth y McCarthy, 2004).

Por último, conviene resaltar que los términos entrelazado y anastomosado no se excluyen 
mutuamente y en ocasiones no es fácil establecer la distinción entre ambos. En muchos siste-
mas entrelazados, como en el caso del Brahmaputra se reconocen tramos anastomosados rela-
cionados con altas tasas de sedimentación y barras múltiples (Coleman, 1969 y Bristow, 1987). 
En estos casos el criterio empleado para discriminar entre sistemas entrelazados y anastomo-
sados es la naturaleza de las islas.

MEDIDA DEL ÍNDICE DE ENTRELAZAMIENTO (BRAIDING)

Este índice intenta una medida del grado de entrelazamiento que presenta un sistema fl uvial 
de baja sinuosidad. Se puede expresar de dos formas diferentes: por medio de medidas basadas 
en el número medio de canales activos o barras por sección del cinturón de canales, o utilizan-
do la relación entre la suma de la longitud del canal en un tramo respecto a la longitud del 
valle (véase fi gura 6.4 del capítulo anterior). Una defi nición simple y muy utilizada es la de 
Ashmore (1991), para quien el índice de entrelazamiento es la media del número de canales 
activos a través de una sección del río. Una alternativa es, por ejemplo, la de Robertson-Rintoul 
y Richards (1993), quienes utilizan para establecer el grado de entrelazamiento la suma de las 
longitudes de todos los canales de un tramo considerado, dividida por la longitud del tramo.

Muchos autores han intentado mayores precisiones sobre la clasifi cación de este tipo de sis-
temas. Por ejemplo, Brice en 1984, hace una subdivisión entre «localmente entrelazados» y «ge-
neralmente entrelazados», fi jando un valor límite un tanto arbitrario del parámetro de entrela-
zamiento en función de si las barras o las islas son dominantes y de la forma en planta de estas 
últimas. Rust (1978a) emplea «moderadamente entrelazado» y «altamente entrelazado» para va-
lores del índice de entrelazamiento próximos a 3 y 7,5 respec tivamente, pero esta separación 

también parece arbitraria. Keller-
hals et al. (1976) proponen asi-
mismo una defi nición según la 
distribución espacial de las islas. 
Introducen los conceptos de oca-
sional, frecuente, divididos y en-
trelazados, para describir la dis-
tribución de las islas, mezclan do 
términos morfológicos y tempo-
rales. Algunas categorías son ob-
jetivas mientras que otras no.

En la tabla 7.1 Bridge (1993) 
resumió las fórmulas más em-
pleadas por los diferentes autores 
para la determinación del índice 
de entrelazamiento. A pesar del 
grado de complicación al que se 
ha llegado en apariencia para este 
tipo de cálculos, la distinción en-
tre sistemas no es tan difícil. Casi 
todos los autores están de acuer-

Autor Índice de entrelazamiento (braiding index)

Brice (1960 y 1964)
2 (suma de la longitud de las barras o islas en un tramo)

longitud de la línea media del tramo

Howard et al. (1970) Media del número de canales en varias secciones del valle

Engelund y Skovgaard (1973)
Paker (1976)
Fujita (1989)

Modo = 2 (número de barras centrales) + 
+ número de barras laterales por sección del valle

Rust (1978a) Número de confl uencias (uniones o divisiones) por longitud del valle

Hong y Davies (1979)
Sinuosidad total = longitud de los segmentos de canal

longitud del valle
Índice de entrelazamiento =  número de confl uencia o de canales 

en una sección del río

Mosley (1981) Índice de entrelazamiento = longitud total de los canal
longitud del canal principal

Richards (1982) Sinuosidad total = longitud total de los canales
longitud del valle

Ashmore (1991) Media de canales activos por sección del valle

Friend y Sinha (1993) Proporción de canales entrelazados = longitud total de los canales
longitud del canal más ancho

Tabla 7.1. Distintas formas de cálculo del índice de entrelazamiento (braiding).
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do en considerar entrelazados o trenzados (braided), a los ríos de canales múltiples con sinuosidad 
menor de 1,5. Si el valor de la sinuosidad de los canales es superior se denominan anastomosados  
(Rust, 1978a). Se recuerda que cuando el canal además es único, el río se llama meandriforme.

CONTROL DEL PATRÓN FLUVIAL EN SISTEMAS ENTRELAZADOS

Para explicar las razones por las que un río adopta una morfología entrelazada, se han 
propuesto diversos tipos de hipótesis. Unas relacionan el origen de los sistemas entrelazados 
con factores externos como el caudal, sus variaciones y el aporte de sedimentos (Ashmore, 
1991). Otras sólo parten del análisis teórico de la estabilidad de las barras primarias (Parker 
1976; Hayashi y Ozaki, 1980). Un último tipo se fi ja en los procesos sedimentarios y en las 
condiciones que se producen en el nacimiento de los sistemas entrelazados. Pero la mayoría, 
intentan explicar el carácter entrelazado relacionando la mayor cantidad de variables posibles: 
características ambientales de la cuenca hidrográfi ca, caudal, pendiente del canal o del valle, 
sinuosidad, relación anchura/profundidad, aporte de sedimentos, tamaño de grano y resisten-
cia de las orillas (Lane, 1957; Leopold y Wolman, 1957; Howard et al., 1970; Shumm y Khan, 
1972; Chitale, 1973; Mosley, 1981; Ashmore, 1991).

El caudal y la pendiente son fácilmente mensurables y constituyen la base para la determi-
nación del límite entre sistemas entrelazados y meandriformes, mientras que el aporte de sedimen-
to es más difícil de cuantifi car. En la fi gura 7.6 Bridge (2003) representa la pendiente del valle 
frente al caudal y, como puede observarse, el requisito esencial para el desarrollo de un sistema 
entrelazado es un valor del pendiente alto. Sin embargo, existen sistemas de este tipo en valles 
con pendientes bajas, aunque siempre, cuando el caudal es importante. Puede afi rmarse, por 
tanto, que la condición principal para el desarrollo de los sistemas entrelazados es que la energía 
del fl ujo sea alta. Se ha observado también que los ríos con caudales muy variables muestran 
tendencia al desarrollo de un patrón entrelazado. En general las fl uctuaciones rápidas van acompa-
ñadas de tasas de aporte de sedimentos altas porque se generan condiciones de erosión de los már-
genes del canal y movimiento episódico e irregular de la carga de fondo. Sin embargo, aunque es 
cierto que con una variabilidad alta en el caudal los ríos tienden al modelo entrelazado, los en-
sayos en canales de experimentación han demostrado que los sistemas entrelazados no son ex-
clusivos de este tipo de regímenes y también se forman con caudales constantes (Ashmore, 1991).
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Figura 7.6. Diferentes estilos fl uviales según la variación de la pendiente y el caudal. Modifi cado de Bridge (2003).
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La distribución del tamaño de grano también juega un papel importante. El sedimento de 
pequeño tamaño de grano (arena), ofrece menor resistencia al movimiento y, por tanto, per-
mite el desarrollo de sistemas entrelazados con pendientes y caudales más pequeños. Es decir, 
en general, los sistemas entrelazados que transportan de forma preferente arenas, se desarro-
llan en áreas de menor pendiente que aquellos que transportan grava.

EL CINTURÓN DE CANALES EN LOS SISTEMAS ENTRELAZADOS

En un río entrelazado el cinturón de canales se defi ne como el área ocupada por el fl ujo 
en estado de canal lleno (bankfull) y comprende los canales activos, los parcialmente abando-
nados, las barras unitarias y/o compuestas y las asociaciones de barras. El resultado estratigrá-
fi co es un cuerpo sedimentario complejo, con una superfi cie basal erosiva y numerosas super-
fi cies de orden inferior que delimitan distintos tipos de barras y canales.

Como consecuencia de la variación del caudal, las 
barras que migran dentro del cinturón de canales sufren 
cambios morfológicos importantes. Durante los esta-
dios de fl ujo alto se produce erosión, sobre todo, en las 
zonas de máxima profundidad del canal, en las zonas de 
confl uencia y en los extremos aguas arriba de las barras 
(cabecera o cabeza de la barra). En estas áreas hay sedi-
mentación neta durante los momentos de aguas bajas 
(fi gura 7.7). Por el contrario, en las zonas topográfi ca-
mente más elevadas se produce sedimentación durante 
los estadios altos de fl ujo y erosión en aguas bajas. Tam-
bién las orillas y los márgenes de las barras sufren trans-
formaciones y procesos de erosión o sedimentación. La 
migración de los canales es episódica, puede ser rápida 
y lo mismo que la formación de algunos tipos de barras 
unitarias, puede producirse en un único evento de cre-
cida. La apertura de nuevos canales, su ampliación o 
abandono, están directamente relacionados con el ca-
rácter episódico y a veces súbito de las variaciones de 
caudal.

Los depósitos del cinturón de canales incluyen los 
sedimentos de los cuerpos inclinados de gran escala acu-
mulados por la migración de barras simples o compues-
tas y los rellenos de los canales que las circundan. Los 
cuerpos sedimentarios que representan las barras apare-
cen, en general, truncados lateralmente por rellenos de 
canales o por la base de otras formas (fi gura 7.8). Como 
puede observarse en estos ejemplos, el volumen de los 
depósitos de relleno de canal frente al de las barras, re-
presenta un pequeño porcentaje en el total de los depó-
sitos del cinturón de canales. Por ejemplo, Lunt et al. 
(2004), estiman que para los sistemas entrelazados de 
gravas la proporción de las facies de relleno de canal es 
de solo el 5% de total de los depósitos del cinturón de 
canales.

Flujo

Zonas de probable erosión durante aguas altas
Sedimentación en aguas bajas

Zonas de probable sedimentación durante aguas altas
Erosión en aguas bajas

Probable zona de corte de la barra durante aguas altas

Sedimentación
en aguas bajas

Erosión 
en aguas bajas

Sedimentación
en aguas altas

Sedimentación
a canal lleno

Sedimentación
en canal lleno

Erosión 
en aguas bajas

Sedimentación
en aguas bajas

Sedimentación
en aguas altas
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Figura 7.7. Situación teórica de las zonas de erosión y sedimentación 
en un canal entrelazado con una barra central durante un cambio del 
estado de fl ujo. Arriba vista en planta. Abajo secciones transversales: 
1. confi guración de aguas bajas; 2. confi guración en aguas altas; 3. 
confi guración en aguas altas, posterior erosión de las orillas y sedi-
mentación en las barras; 4. confi guración fi nal en aguas bajas. Modi-
fi cado de Bridge (1993).
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Los canales

La principal característica distintiva de los canales de los ríos entrelazados es su movilidad. 
Desde el punto de vista geométrico no difi eren de otro tipo de canales, puesto que son esen-
cialmente segmentos curvos unidos por zonas de convergencia (confl uencia) y divergencia 
(bifurcación). Los tramos rectos son poco frecuentes. Sin embargo, hay que hacer notar que 
en un río de este tipo, el caudal de un canal individualmente considerado no guarda necesa-
riamente una relación directa con el caudal de la totalidad del sistema (Mosley, 1982 y 1983). 
Puede permanecer inactivo aunque funcione el resto del sistema o recibir una pequeña parte 
del caudal total que fl uye por el río en un momento dado.

La geometría de un segmento curvo de un canal en un sistema entrelazado, no difi ere de 
la de uno sinuoso único. Igual que en otros sistemas, en los ríos entrelazados se pueden ana-
lizar las relaciones entre anchura de canal, la longitud de onda y el radio medio de curvatura. 
En general se acepta que la curvatura del canal en uno de los laterales de una barra es habi-
tualmente 3 a 4 veces la relación longitud/anchura máxima de la barra. En muchos sistemas 
las dimensiones de las barras y, por tanto, los radios de curvatura de los canales, no sufren 
modifi caciones importantes durante el régimen estacional de aguas bajas. No obstante, si un 
segmento de un canal entrelazado experimenta una reducción a largo plazo del caudal, puede 
desarrollar una serie de barras y curvas de menor longitud de onda que la inicial. De esta for-
ma, puede confi gurarse un modelo anastomosado secundario que no se debe a un incremen-
to en la tasa de sedimentación sino a un descenso continuado en el aporte hídrico.

En los sistemas entrelazados tienen especial importancia los procesos en las zonas de con-
fl uencia y bifurcación del fl ujo entre las barras (Bridge y Demicco, 2008), puesto que a partir 

Límites entre
barras y canales Lb

Lb

Lb

Lb: Barras de gravas con unidades de crecimiento lateral Ch: Relleno de canal lateral

Conglomerados Areniscas

Ch

> 300 m
Cinturón de canales

Límites entre
barras y canales

Superficies erosivas

Sh

3 m

Sp

St

A

B

Figura 7.8. Ejemplos de arquitectura fl uvial del Triásico de la cordillera Ibérica. A: ríos entrelazados de gravas 
según Ramos y Sopeña (1983). B: ríos entrelazados de arenas según Sánchez-Moya et al. (1996). Sp, Areniscas 
con estratifi cación cruzada planar; Sh, areniscas con laminación paralela; St, areniscas con estratifi cación cruza-
da de surco.
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de aquí se generan las principales modifi caciones y cambios del sistema durante los momen-
tos de crecida. En la fi gura 7.9 Bridge (2003), resume las zonas y elementos más importantes 
que son: el ángulo de confl uencia, la orientación relativa de los canales que confl uyen, su an-
chura y profundidad, la velocidad de fl ujo y el caudal, la existencia de más de dos canales, la 
profundidad máxima, la anchura y la longitud de la zona erosiva de confl uencia y el carácter 
de los laterales de las barras adyacentes a la zona de convergencia.

Canal de corte sobre una barra

Canal interno
Barra de desembocadura

de tributario

Cara de avalancha

Cara de avalanca

Q1

Q2

Cs Q

Sb

Q1

Q2
Q

a)    Simétricos

b)    Asimétricos

c)    Asimétricos

d)    Complejos

Figura 7.9. Geometría en planta de diversos tipos de confl uencia de canales en ríos entrelazados. a) ángulo de 
convergencia; Q1 y Q2, caudales de los canales 1 y 2; Q, caudal total; Cs, zona de erosión. Modifi cado de Brid-
ge (1993).

Todas estas variables son difíciles de determinar. Cambian 
con el tiempo y el caudal. Los ángulos de convergencia oscilan 
en un amplio rango entre 15° y 110° y se incrementan con el 
aumento de la sinuosidad de la zona de unión de los canales. El 
fl ujo en el área de confl uencia presenta tres zonas diferenciadas: 
zona de entrada, de mezcla, y de separación de fl ujo. La zona de 
entrada es equivalente a la de rápidos en los canales sinuosos. 
Predomina la componente transversa del fl ujo y en ella se gene-
ran barras de desembocadura (tributary mouth bar) y barras de 
corte (chute bar) con caras de avalancha localizadas en la zona 
de convergencia. En general, sus líneas de cresta son oblicuas a 
la dirección del canal (fi gura 7.10). El modelo de fl ujo es com-
plejo. Se generan vórtices secundarios, con ejes casi verticales y 
zonas de sedimentación adyacentes. La cara de avalancha del 
canal dominante puede ser casi paralela a su banco interno, mi-
gra hacia el interior y puede acabar bloqueando el canal menor. 

Figura 7.10. Vista en planta y dos secciones del patrón de fl ujo idealizado 
durante el estadio de aguas altas en una zona de confl uencia de tributarios. 
KH, zona de vórtices secundarios de ejes subverticales; af, caras de avalancha 
de las barras de desembocadura. Modifi cado de Best y Roy (1991).
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El bloqueo puede producir un incremento en la erosión del borde externo de la zona de diver-
gencia, con un cambio rápido en el modelo local de la sinuosidad si los márgenes son fácil-
mente erosionables. Durante los momentos de aguas bajas, las crestas de las barras se  erosionan, 
sufren cortes, y en esta zona de confl uencia se genera un patrón sedimentario complejo.

Desde el punto de vista geométrico, los depósitos de relleno de canal están lateralmente 
relacionados con los sedimentos de las barras por medio de superfi cies erosivas. A su vez, con 
frecuencia, su techo está truncado por la superfi cie de la base de una nueva barra que migra 
sobre el relleno de canal, o sobre cualquier depósito anterior (fi gura 7.8).

Desde el punto de vista de las facies, los rellenos de los canales mayores están constituidos 
principalmente por estratifi cación cruzada de media y pequeña escala (nomenclatura adoptada 
en este trabajo, según Ashely, 1990). Los sedimentos depositados en el interior de los canales 
de corte sobre las barras (chute channel o cross-bar channel), forman pequeños rellenos de canal 
constituidos por estratifi cación cruzada de diversos tipos en los sistemas que transportan gra-
vas, y secuencias constituidas por mantos o láminas difusas de cantos, laminación paralela y 
estratifi cación cruzada, en los sistemas arenosos.

Las barras

Las barras son elementos sedimentarios del interior del cinturón de canales con longi-
tudes proporcionales a la anchura de los canales adyacentes y con alturas comparables con 
su profundidad. Cuando se localizan dentro del canal o del cinturón de canales reciben el 
nombre genérico de braid bar. Si están adosadas al margen se denominan barras de punta 
o point bar. El o los canales y las barras principales o de primer orden, son los elementos 
más grandes dentro del cinturón. Los canales menores o de segundo orden cortan a las ba-
rras principales. Los canales sobre las barras (cross-bar channels), pueden a su vez contener 

barras de segundo orden (Bridge, 1993). En 
general, como ya se ha dicho con anterioridad, 
las barras, pueden ser formas sedimentarias 
simples, de génesis relativamente sencilla 
(Smith, 1974, 1978; Ashmore, 1982) o com-
puestas (compound bars), formadas por la 
unión de barras unitarias y de génesis comple-
ja con varios episodios de erosión y sedimen-
tación. Las barras ensambladas (bar assembla-
ges) son áreas adyacentes a canales abandonados 
o a barras compuestas complejas que algunos 
autores consideran llanura de inundación. En 
la fi gura 7.11 pueden apreciarse algunos de 
estos elementos.

Tradicionalmente se han usado una multi-
plicidad de nombres para los distintos tipos de 
barras, atendiendo sobre todo a su geometría y 
a su posición con respecto al canal. La tenden-
cia actual es a la simplifi cación y aunque per-
siste una cierta confusión, hoy muchos autores 
prefi eren utilizar las categorías descritas. Ade-
más de su claridad, esta nomenclatura se adap-
ta mejor a las morfologías observadas con geo-
radar (fi gura 7.12).

Figura 7.11. Fotografía aérea en la que se aprecian algunos elementos del cin-
turón de canales del río Sagavanirktok, Alaska. Chm, Canal principal; Chs, Canal 
secundario; CbP, Barra compuesta de tipo point bar; CbB, Barra compuesta de 
tipo braid bar; BA, Barra ensamblada. El fl ujo se dirige hacia la izquierda. Mo-
difi cado de Lunt et al. (2004).
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Figura 7.12. Imagen de geo-radar (110 MHz) de una sección transversal del río Sagavanirktok, Alaska. En la 
parte superior de la imagen se observan estratifi caciones cruzadas de gran tamaño separadas por superfi cies de 
acreción lateral (barras unitarias). En la parte inferior se observan barras laterales en una zona de confl uencia. 
Las superfi cies basales de erosión aparecen marcadas con línea de trazos y puntos. Modifi cado de Bridge (2003).

Barras unitarias

Las barras unitarias se defi nen como formas simples, con una historia evolutiva sencilla 
(Smith, 1978). En planta tienen una geometría elongada según la dirección fl ujo con un fren-

te lobulado y un pequeño relieve sobre 
la superfi cie del agua (fi gura 7.13). En 
sección transversal sus dimensiones son 
de algunas decenas de metros, y en sec-
ción longitudinal desde decenas a cien-
tos de metros. El espesor es, en general, 
métrico o decimétrico. Son asimétricas 
en sección transversal y, en general, de-
sarrollan en el extremo aguas abajo una 
cara de avalancha. Según su forma es-
pecífi ca o su posición en relación con el 
canal, se les ha llamado linguoides, 
transversas, diagonales, laterales de di-
versos tipos, ondas arenosas, alternan-
tes, etc. (Ore, 1963; Coleman, 1969; 
Smith, 1971, 1974, 1978; Rust, 1972; 
Bluck 1976, 1979, 1982; Boothroid y 
Ashley, 1975; Hein y Walker, 1977; 
Cant y Walker, 1978; Church y Jones 
1982; Bridge, 1993).

Toda nomenclatura puede simplifi -
carse y entenderse si se comprende cual 
es el origen y la evolución común de las 
formas. Según Bridge (2003), inicial-
mente un lecho fl uvial evoluciona a ha-
cia una geometría estadísticamente 
constante y compuesta de fi las simples 
o múltiples de barras alternas, en equi-
libro con el fl ujo y las condiciones de 
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Grupos de sets inclinados de gran escala: Cinturón de canales

Point bar

Braid bar
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Ripples
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Cuerpos inclinados de gran tamaño:
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Figura 7.13. Distintos tipos de elementos que forman parte de los canales y de las barras 
de los sistemas entrelazados. Modifi cado de Bridge (1993).



Sistemas aluviales de baja sinuosidad

237

transporte (fi gura 7.2). Estas barras son asi-
métricas en sección transversal, y pueden 
tener o no caras de avalancha aguas abajo. 
Durante su evolución incrementan su lon-
gitud y su altura. La disposición de las 
 barras, alternando a ambos lados del canal 
genera un patrón sinuoso del fl ujo (fi gu-
ra 7.2). La longitud de las barras es propor-
cional a su anchura (W) y su altura (L) es 
comparable a la profundidad del fl ujo. Es-
tudios teóricos y experimentales han de-
mostrado que la relación L/W en barras 
alternas es de 3 a 12. El siguiente estadio 
en la evolución del sistema implica erosión 
de las orillas y ampliación del cauce. Esto 
se traduce en una caída del nivel relativo 
del agua y en la emersión de la parte más 
elevada de las formas.

En este momento del proceso evoluti-
vo, siguiendo la nomenclatura de Bluck 
(1979) para los ríos que transportan gravas 
o carga mixta de gravas y arenas, se pueden 
separar varias unidades morfológicas: la 
cola de la barra (bar tail), la plataforma, 
la zona de rápidos (riffl  e) y la cabeza de la 
barra (bar head). La zona estable formada 
completamente dentro de la región del ca-
nal inferior se llama plataforma y el área 
sometida fl uctuaciones del nivel del agua y 
cambios litológicos importantes es la supra-
plataforma (fi gura 7.14). La cabeza de la 
barra es también la que tiene el sedimento 
de tamaño más grueso. La región situada 
aguas abajo o cola de la barra, tiene un ta-

maño de grano menor. Esta segregación de tamaños se debe a pequeñas turbulencias en la 
cabecera originadas por los clastos de mayor tamaño con movilización del material más fi no 
hacia la zona de cola. Simultáneamente, la zona de cabecera refuerza su estabilidad y acumu-
la mayor cantidad de tamaños gruesos. Los clastos de mayor tamaño de la cabeza de la barra 
son los que mejor se orientan con respecto al fl ujo y, por tanto, los que proporcionan mejores 
medidas de paleocorrientes. Sólo se movilizan en los momentos de mayor caudal cuando las 
direcciones de fl ujo son más representativas a escala de todo el sistema fl uvial.

La migración de barras unitarias da lugar a formas cuyo espesor varía entre decímetros y 
metros, y cuya longitud y anchura es de decenas de metros. La organización interna es, sobre 
todo, estratifi cación cruzada de media escala (fi gura 7.15). En los sistemas entrelazados que 
trasportan gravas o carga mixta, además de estratifi cación cruzada de media escala, son fre-
cuentes los niveles de gravas con esqueleto abierto. Suelen tener granoclasifi cación horizontal 
desde la cabeza de la barra donde se localizan los tamaños más gruesos, hasta la cola de la 
barra donde se sitúan los más fi nos. En aguas bajas se observan racimos (cluster) de cantos y 
láminas o mantos sobre las superfi cies de las barras (fi gura 7.16).
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Figura 7.14. Diferentes zonas de una barra según Bluck (1979). Arriba planta, abajo 
sección.
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En los sistemas entrelazados de arenas, la organización interna de las barras unitarias tam-
bién se caracteriza por estratifi cación cruzada de gran y media escala (fi gura 7.17). En general, 
su tamaño decrece en la vertical, ya que la altura de las formas que migran disminuye con la 
profundidad. La laminación paralela de régimen de fl ujo alto es frecuente en el techo donde 
la lámina de agua es más somera y, por tanto, la velocidad del fl ujo es mayor. En los sistemas 
entrelazados de arenas, las barras unitarias se pueden formar en un único evento de fl ujo. 
Durante los momentos de descenso de fl ujo y de aguas bajas, pueden sufrir reelaboraciones y 
modifi caciones intensas de forma que su geometría externa guarda poca relación con su orga-
nización interna.

Barras compuestas

Las barras compuestas (compound bars) se forman por amalgama de barras unitarias (Ash-
more, 1982). Son formas que comprenden más de una barra unitaria (fi gura 7.18) y el resul-
tado de varios eventos de erosión y sedimentación (Sambrook-Smith et al., 2006). En sección 

Aguas arriba Aguas abajoBarras unitarias

Detalle de las barras unitarias

Arenas con cantos y estratificación cruzada de media escala

Gravas con esqueleto abierto y estratificación cruzada de media escala

Arenas con estratificación cruzada de media escala

Sección longitudinal de una barra compuesta

Figura 7.15. Esquema simplifi cado de una barra compuesta donde se observa su organización interna y el deta-
lle de las distintas barras unitarias que la forman. Modifi cado de Bridge (1993).

Figura 7.16. Río Feshie, Escocia. Se aprecia de forma clara la dis-
tribución de estructuras sedimentarias sobre la barra y la segregación 
de tamaños de grano. Los más gruesos en la cabeza de la barra y los 
más fi nos en la cola.

Figura 7.17. Estratifi cación cruzada en areniscas del Triásico de la 
cordillera Ibérica (España Central). Se interpreta como superposición 
de barras unitarias en un sistema entrelazado de carga de fondo de 
arenas.
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transversal al fl ujo, su dimensión varía 
desde decenas a cientos de metros. En 
sección longitudinal pueden tener desde 
varios cientos de metros, hasta kilóme-
tros. El espesor máximo de los depósitos 
de una barra compuesta viene deter-
minado por la profundidad máxima 
del  canal adyacente cuando va lleno 
(bankfull) y, por tanto, puede alcanzar 
varios metros.

Las barras compuestas se forman 
por amalgama de barras unitarias. Tam-
bién por reocupación de los canales de 
corte y de canales abandonados. En 
planta presentan confi guraciones muy 

variadas. Por ejemplo, las barras compuestas con pro-
longaciones en forma de cuernos aguas abajo (Cant y 
Walker, 1978; Ashworth et al., 2000), son un tipo de 
barras compuestas en el que una barra unitaria actúa 
de núcleo a cuyos extremos se adhieren otras. Con 
frecuencia, la acreción se produce preferentemente en 
uno de los extremos por lo que la forma fi nal que 
adquieren es asimétrica (fi gura 7.19). Aunque presen-
tan morfologías más complejas, las barras compuestas 
son similares, a las llanuras arenosas (sand fl ats) des-
critas por Cant y Walker (1978) en el río South Sas-
katchewan de Canadá.

En las barras compuestas también se distingue la 
cabeza (bar head) situada aguas arriba y formada por 
un frente lobulado de barras unitarias, y la cola (bar 
tail) situada aguas abajo. En las áreas laterales pueden 
adosarse barras de acreción (scroll bars) y encontrarse 
también barras de desembocadura de tributarios (tri-
butary mouth bar).

La cabeza de las barras compuestas se forma me-
diante acreción de frentes lobulados de barras unitarias, mientras que la cola está constituida 
por acreción de los laterales de otras barras lobuladas (por ejemplo, scroll bar). Las barras com-
puestas crecen por acreción lateral y frontal (aguas abajo). Las barras de acreción (Sundborg 
1956) o unidades de acreción lateral (units of lateral accretion, Ramos y Sopeña, 1983) se ado-
san a los márgenes convexos y son formas elongadas y subparalelas al mismo.

Asociados a las zonas de confl uencia de los canales principales cuando el ángulo de con-
fl uencia es menor de 20° se forman depósitos de desembocadura de tributarios (tributary mouth 
bars). Son depósitos con geometría de delta, con una anchura similar a la del canal que las 
alimenta, que desarrollan caras de avalancha aguas abajo.

La organización interna de las barras compuestas es muy compleja (fi gura 7.20). Están 
constituidas por una amalgama de distintos tipos de estratifi cación cruzada que representan la 
migración sucesiva de barras unitarias. La inclinación de las formas y su espesor, aumentan en 
general aguas abajo en el sentido de avance de la forma. Presentan espesores y anchuras mé-
tricas o decimétricas y longitudes de varios metros. En los sistemas de gravas o de carga mix-

Figura 7.18. Diferentes elementos del río Sagavanirktok, Alaska. Ub, barra unitaria; CbB, 
barra compuesta; CbC, Canal de corte sobre la barra; Tmb, barra de desembocadura de 
tributario; D, dunas. Modifi cado de Lunt et al. (2004).

Figura 7.19. Diferentes elementos del río South Saskatchewan. Ub, Ba-
rras unitarias que migran por el fondo del canal; Cb, Barras compuestas; 
Cbl, Barras compuestas con prolongaciones en forma de cuerno; CbC, 
Canal de corte sobre la barra. Sentido de fl ujo hacia la parte inferior de 
la imagen. Imagen Google Earth (2007).
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ta, son frecuentes la estratifi cación cruzada con esqueleto abierto y los tapices arenosos. Son 
también habituales los cantos imbricados y los racimos de cantos en la base de los niveles con 
estratifi cación horizontal. La estratifi cación cruzada de pequeña escala generada por ripples 
aparece con frecuencia en los rellenos de canal, tapizando surcos, en las zonas más distales de 
la cola de las barras o en los depósitos de llanura de inundación, cuando estos existen.

En este tipo de sistemas entrelazados son característicos y muy frecuentes, los procesos de 
erosión y relleno (cut and fi ll) sobre las barras. En los momentos de descenso del caudal el 
fl ujo se encauza por las zonas de topografía más baja, entre las barras unitarias, los laterales de 
los canales, etc., y desarrolla canales de corte (chute). Su relleno que comienza normalmente 
desde el extremo situado aguas arriba, suele estar constituido por estratifi cación cruzada de 
surco de media y pequeña escala y laminación paralela.

MECANISMOS DE FORMACIÓN DE NÚCLEOS Y CRECIMIENTO DE BARRAS

El proceso básico que da lugar a los depósitos de ríos entrelazados está relacionado con la 
formación y evolución de las barras que se han descrito hasta ahora. Uno de los primeros 
mecanismos propuesto de génesis de estas formas cuando se desarrollan en el centro de un 
canal que transporta carga de gravas, se debe a Leopold y Wolman (1957). El inicio de las 
barras se produce por pérdida de carga y sedimentación de las fracciones más gruesas. Poste-

A) Sección transversal de una barra compuesta adyacente a una zona de confluencia

Canal de corte sobre la barra Barras unitarias

Detalle del canal de corte sobre la barra

Barras de acreción Canal activo

Detalle de las barras de acreción (scroll bars)

B) Sección transversal de un canal mayor con barras de acreción lateral (scroll bar)

Arenas con cantos y estratificación cruzada de media escala

Gravas con esqueleto abierto y estratificación cruzada de media escala

Arenas con estratificación cruzada de media escala

Figura 7.20. A: Esquema simplifi cado de una barra compuesta donde se observan las barras unitarias (en gris) y 
el detalle de su organización interna. B: Esquema simplifi cado de una sección transversal correspondiente a un 
canal principal donde se observan las barras de acreción lateral y un detalle de su organización interna. Modifi -
cado de Bridge (1993).
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riormente y debido al obstáculo que este primer depósito supone en el fondo, se acumulan 
más cantos hasta que la forma emerge por encima del nivel del agua. A partir de esta idea 
Hein y Walker (1977) elaboran una teoría sobre la génesis de distintos tipos de barras de  gravas. 
En la fi gura 7.21 se resume la propuesta en la que a partir de un núcleo de inicial cantos, se 
deriva la evolución y crecimiento de formas de geometría longitudinal, diagonal o transversal.

Barra longitudinal
simétrica

Foreset poco frecuentes

Crecimiento aguas abajo

Núcleo: lámina difusa de cantos
Ángulo muy bajo, estratificación inclinada

Barra diagonal
asimétrica

No hay foreset

Lámina difusa
de cantos

Depósito residual
(lag)

Barra transversa
simétrica

Foreset frecuentes
Crecimiento vertical

Se supera el ángulo de resposo
Estratificación cruzada

Figura 7.21. Formación y crecimiento de diferentes tipos de barras a partir de una lámina difusa de cantos en el 
fondo de un canal, según la simetría del fl ujo y la carga de sedimentos. Modifi cado de Hein y Walker (1977).

También para ríos que transportan gravas, Southard 
et al. (1984), proponen una génesis algo diferente, basada 
en la existencia previa de irregularidades de fondo que se 
transforman en pequeños canales (chutes) y lóbulos. Cada 
pareja de canal y lóbulo genera un pequeño montículo 
que crece por agradación hasta alcanzar un tamaño sufi -
ciente. Esta forma, sufre una etapa de degradación parcial 
o completa, pudiendo desarrollar una cara de avalancha y 
una o dos barras longitudinales (fi gura 7.22). El proceso, 
sin embargo, necesita importantes aportes de grava y que 
la profundidad del fl ujo sea muy somera.

Los experimentos de Ashmore (1991) en laboratorio 
sobre el origen del entrelazamiento tienen gran interés, ya 
que demuestran que la causa primaria de la génesis de las 
barras es prácticamente la misma: agradación local y pér-
dida de competencia por expansión lateral de fl ujo. El 

Corte y lóbulo
activo

Crecimiento
del lóbulo Barras expuestas

Erosión

Figura 7.22. Secuencia esquemática de la génesis de barras a par-
tir irregularidades en el fondo. Cuando la superfi cie del lóbulo de 
gravas alcanza un tamaño crítico y emerge, pueden darse las tres 
situaciones expresadas en la fi gura y desarrollarse barras longitudi-
nales. Modifi cado de Southard et al. (1984).
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mecanismo inicial es, por tanto, muy simple y en esencia, similar al descrito por muchos au-
tores.

De forma muy esquemática en la fi gura 7.23, Ashmore (1991) resume la formación de 
barras a partir de un lecho irregular con acanaladuras de fondo (chutes) y lóbulos asociados 
al frente de cada una de ellas. Las lenguas o lóbulos sedimentarios depositados aguas abajo y al 
frente de cada acanaladura tienden a crecer, e inducen un modelo de separación de fl ujo que 
produce divisiones y gradualmente, un sistema de barras y canales interconectados, es decir 
un patrón entrelazado.

Barra transversa con cara de avalancha

Mantos de gravas in cara de avalancha

Dirección de flujo

Zona de la barra
emergida

Rápidos (chute)

Depresión (pool)

A

B

C

Figura 7.23. Ensayo en laboratorio del desarrollo de un sistema entrelazado. A: Irregularidades en el fondo, me-
canismos de chute cut off y generación al frente de lóbulos de sedimento. B: Desarrollo de una barra en el cen-
tro del canal y concentración del fl ujo en canales laterales. C: Ampliación lateral del canal, generación de múl-
tiples barras por disección de la anterior y de otras adosadas a los márgenes. Modifi cado de Ashmore (1991).

Estructuras asociadas a las barras

En los depósitos de los ríos entrelazados, a los sedimentos de barras de distintos tipos se 
asocian otras formas menores cuya génesis está relacionada con las condiciones locales de fl u-
jo y con los tamaños de grano disponibles. Se asocian a las barras, rellenan los canales de 
corte o migran y rellenan los canales laterales que las circundan.
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Las formas de fondo que se superponen a las 
 barras pueden ser muy diversas: ripples, cintas (rib-
bons) de arena sobre gravas, mantos de carga de fon-
do, racimos de cantos, dunas, cicatrices erosivas, etc.

Los ripples se forman durante los estadios de aguas 
bajas o durante las inundaciones en áreas de remanso 
(slackwater). Son también frecuentes en rellenos de 
canales, zonas de cola de barras, senos de las dunas y 
barras unitarias y depósitos de llanura de inundación 
(overbank). Las cintas (ribbons) arenosas se producen 
en sistemas de carga mixta con escaso aporte de arena. 
La velocidad del fl ujo debe ser sufi ciente para permi-
tir el transporte de arena como carga de fondo, pero 
no muy alta para evitar que se inicie el transporte de 
gravas (McLean, 1981). Los racimos de cantos (fi gu-

ra 7.24) son acumulaciones de clastos imbricados protegidos aguas arriba por un clasto domi-
nante que normalmente representa el centil (Brayshaw, 1984). La cola aguas abajo está com-
puesta por gravas y/o arena. Los mantos de carga de fondo son laminas difusas de cantos (Hein 
y Walker, 1977) asimétricas en sentido longitudinal, de planta linguoide y con un margen 
abrupto. Suelen tener tres o cuatro granos o clastos de altura, una extensión de decenas de 
metros y una relación longitud-altura de entre 50 y 300 m. Pueden dar lugar, de forma oca-
sional, al desarrollo de dunas o incluso nuclear barras de gravas.

Las dunas de arena o de grava migran por la superfi cie de la mayoría de las barras y por 
los canales durante los estadios de régimen de fl ujo alto. La longitud media de las dunas in-
dica aproximadamente de cinco a siete veces la profundidad del fl ujo (Allen, 1982; Yalin, 
1992). Cuando la velocidad y la profundidad del fl ujo decrecen, las alturas y longitudes tam-
bién disminuyen y si son de gravas, pueden producirse tapices arenosos en sus senos.

Las elevaciones transversales (McDonal y Banerje, 1971; Boothroyd y Ashely 1975; Koster, 
1978; Allen, 1982) son protuberancias de gravas espaciadas regularmente y con orientación 
perpendicular al fl ujo, constituidas por cantos imbricados. Se forman en zonas de corrientes 
someras, sobre las barras o en canales. Se generan bajo condiciones de fl ujos supercríticos.

Las erosiones crescénticas (crescent-shape scours), también suelen situarse en los techos de 
las barras. Este tipo de estructuras son similares en forma y tamaño a los senos de las dunas. 
Se forman por erosión ante obstáculos al fl ujo y son buenos indicadores de paleocorrientes 
por su geometría en herradura con la concavidad abierta aguas abajo.

MODELOS DE FACIES

Para describir, analizar y comprender los depósitos a que dan origen los sistemas de ríos 
entrelazados se han desarrollado diversos tipos de modelos de tipo cuantitativo y cualitativo. 
Los primeros intentos de cuantifi car la evolución de un sistema fl uvial, aunque no específi -
camente de tipo entrelazado y de hacer predicciones sobre la arquitectura estratigráfi ca son 
de tipo bidimensional y se deben a Allen (1978) y Bridge y Leader (1979). Aunque desde 
entonces este tipo de modelos ha experimentado un desarrollo importante y la aplicación de 
métodos informáticos permite manejar un número mayor de variables, los resultados son 
todavía imperfectos. De forma específi ca, para el desarrollo de modelos de sistemas entrela-
zados se utilizan geometrías de barras simplifi cadas y mecanismos de migración de canales 
muy sencillos. El primer modelo tridimensional y dinámico de este tipo se debe a Bridge 
(1993). Tomando como referencia las condiciones de fl ujo y la morfología del río Calamus 

Figura 7.24. Racimo (cluster) de cantos. Pérmico de la cordillera Ibérica.
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en Canadá (Bridge y Gabel, 1992) este modelo predice la geometría, tamaño de grano y es-
tructuras sedimentarias de las secuencias producidas por la migración de una barra sencilla 
(fi gura 7.25). Como puede observarse, este tipo de simulaciones son aún muy esquemáticas 
y por ello los modelos más empleados siguen siendo los de tipo cualitativo. Por otra parte, 
para el propósito de este libro, donde interesan de forma especial las facies, sus asociaciones 
y la arquitectura estratigráfi ca del relleno de las cuencas sedimentarias, se prefi eren los mode-
los que mejor se adaptan a las observaciones y a los datos que pueden tomarse en los afl ora-
mientos o que pueden obtenerse de las secuencias en sondeos. Además en los nuevos modelos 
de facies cada vez se incorpora más información procedente de perfi les geofísicos (geo-radar), 
testigos, etc.

C1 C5

21

10 m

2 m

1 m

C1

tmb cs bbt

C5

cs sbt cp

0

m

0,5

0 5
mm

Figura 7.25. Ejemplo de modelo cuantitativo para el depósito de una barra que evoluciona en un canal de tipo 
entrelazado. En la fi gura superior se muestra la posición de partida (1) en planta de una barra central y la posi-
ción (2) después de la migración del sistema. En la parte inferior se observa el resultado en varias secciones y 
las algunas de las secuencias sedimentarias correspondientes. Modifi cado de Bridge (1993).

La mayoría de los modelos de sistemas entrelazados se han establecido por comparación 
con ríos actuales. Con independencia de la escala o el tamaño de grano que transportan, este 
tipo de ríos tienen características comunes como son orillas inestables, alta variabilidad en el 
caudal y bastantes similitudes en cuanto a la geometría, los procesos sedimentarios y los de-
pósitos que generan.
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De forma tradicional se han dividido según la litología predominante en sistemas aluviales 
entrelazados de gravas y sistemas aluviales entrelazados de arenas. Este criterio de diferenciación 
está en relación directa con el modo de transporte. En el primer caso las gravas (litología pre-
dominante) son transportadas como carga de fondo, y la arena (litología secundaria) se trans-
porta en suspensión. En el segundo caso, existe un movimiento por carga de fondo mixto de 
arenas y gravas, con un neto predominio de arenas. Así pues, en este segundo caso, los cantos 
aparecen dispersos y aislados dentro de las arenas, a no ser que exista una reelaboración y 
concentración que dé lugar a un depósito residual (lag). Es frecuente la existencia de sistemas, 
tanto actuales como fósiles, donde ambos tamaños de grano aparecen en proporciones equi-
valentes por lo que en las clasifi caciones de los últimos años la división entre estos dos tipos 
clásicos cada vez es más difusa (Miall, 1999; Bridge 2006).

En los modelos de facies que se describen a continuación, se ha preferido seguir la clasifi -
cación de los distintos estilos fl uviales establecida por Miall (1999), porque es la que mejor se 
adapta al propósito de este libro. De los dieciséis estilos descritos por él, se han seleccionado 
los modelos correspondientes a los ríos entrelazados que transportan carga de grava, de arena 
o mixta. Sin embargo, se ha excluido el primer modelo que denomina de ríos entrelazados de 
gravas o con predominio de las litologías gruesas como material de fondo y caracterizado por 
la presencia de fl ujos de gravedad. El modelo actual con el que compara es el abanico Troll-
heim en el Valle de la Muerte. Sus características indican que este modelo corresponde a un 
abanico aluvial típico y, por tanto, se trata en otro capítulo.

Modelos de sistemas entrelazados con predominio de gravas

El modelo de arquitectura estratigráfi ca denominado entrelazado somero de gravas (shallow 
gravel braided) es el representado en el bloque diagrama de la fi gura 7.26a. Se caracteriza por 
múltiples canales inestables de baja sinuosidad y poca profundidad, cuyos bordes son difíciles 
de identifi car en sedimentos antiguos. El sistema actual con el que Miall (1977) identifi ca este 
modelo es el de las llanuras fl uvioglaciares del Scott en Alaska (Boothroyd y Ashley, 1975; 
Boothroyd y Nummedal, 1978), aunque no descarta que ese tipo de depósitos formados en 
amplias llanuras aluviales de gravas se formen también en climas de tipo tropical árido. Este 
modelo de «tipo Scott» se caracteriza por cursos de agua de baja sinuosidad, con alto índice 
de entrelazamiento, en los que predominan las barras unitarias, medias o longitudinales y, por 
tanto, el elemento arquitectural GB (Miall, 1999), es decir las barras de gravas con formas de 
fondo asociadas. La sucesión vertical de litofacies a que da lugar este tipo de sistema (fi gu-
ra  7.27a), está compuesta esencialmente por cuerpos tabulares de gravas con estratifi cación 
horizontal (Gh), en menor proporción estratifi cación cruzada surco (Gt) y ocasionalmente 
planar (Gp). La secuencia presenta numerosas superfi cies internas de erosión y de forma oca-
sional niveles de arenas con estratifi cación horizontal, planar, ripples o laminación paralela.

El modelo de ríos entrelazados profundos que transportan gravas (fi gura 7.26b) también 
denominado de «tipo Donjek» (Williams y Rust, 1969; Miall, 1977), se caracteriza por una 
sinuosidad desde baja a moderada, un índice de entrelazamiento desde alto a moderado, un 
predominio de las gravas y un pequeño volumen de fi nos. Lo que distingue a este tipo de río 
del anterior es que la profundidad de sus canales y el tamaño, estabilidad y complejidad de las 
barras que se desarrollan dentro del cinturón de canales es mayor. La secuencia vertical (fi gu-
ra 7.27b) presenta como elementos arquitecturales característicos las barras de gravas (GB) 
compuestas. En este caso son macroformas que pueden resultar muy difíciles de separar en los 
afl oramientos, puesto que es necesario disponer de un campo de observación sufi ciente que 
permita reconocer la secuencia completa de la migración de la barra, su base y su techo. Por 
ejemplo, en el caso de que se trate de una barra compleja con segregación de tamaño de gra-
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no en la que se haya producido una migración sucesiva de las facies de cabeza sobre las dis-
tintas facies de cuerpo y cola de la barra, la secuencia vertical será granocreciente, acabará con 
los tamaños más gruesos y presentará algunas cicatrices internas. Otros elementos arquitectu-
rales que aparecen en la secuencia vertical son las gravas con estratifi cación cruzada planar 
(Gp), de surco (Gt), formas arenosas (SB) con estratifi cación cruzada de surco (St), planar 
(Sp), macroformas de acreción frontal (DA) que pueden representar progradación de pequeños 
deltas al frente de canales de corte de las barras y sedimentos fi nos de llanura de inundación 
(FF). Por tanto en este tipo de sistemas se reconocen canales mayores, barras, canales menores 
que cortan a las barras y llanura de inundación. Esta última puede existir o no en función de 
la anchura del valle o de si este está confi nado o no.

Barras y formas
de gravas

Barras y formas
de gravas

Barras y formas
         de gravas

Finos de llanura
de inundación

Formas arenosas

Acreción
lateral

Macroforma

Acreción
lateral

A) Sistema entrelazado somero de gravas

B) Sistema entrelazado profundo de gravas

C) Sistema entrelazado inestable (wandering) de gravas

Figura 7.26. Modelos de ríos entrelazados con predominio de gravas. Modifi cado de Miall (1999).
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Finalmente Miall (1999) separa un modelo de sistema de gravas con propiedades interme-
dias (fi gura 7.26c) entre los entrelazados y los meandriformes clásicos (Chruch, 1983; Deslo-
ges y Chruch, 1987) que denomina sistema inestable de gravas (gravel wandering). Se carac-
teriza porque presenta de forma simultánea tramos de alta sinuosidad, rectos y de baja 
sinuosidad. Su índice de entrelazamiento es desde bajo a moderado. Como es esperable en un 
sistema de este tipo sus propiedades sedimentológicas son similares en términos de facies a las 
de los ríos entrelazados profundos que transportan gravas y a los meandriformes de gravas 
(fi gura 7.27b). La principal característica distintiva son las superfi cies de acreción lateral (LA) 
ya que en este tipo de sistemas pueden desarrollarse barras de punta (point bar) y, por tanto, 
secuencias complejas de granulometría decreciente entremezcladas con otras propias de los 
sistemas entrelazados. Es decir, facies de gravas con estratifi cación horizontal (Gh), planar (Gt) 
o de surco (Gt), típicas de barras unitarias y compuestas. Un ejemplo actual de este tipo de 
sistemas es el río Squamish, en la Columbia Británica.

En la Península Ibérica existen buenos ejemplos de sistemas aluviales entrelazados de gra-
vas en sedimentos antiguos como, por ejemplo, algunos depósitos Plio-pleistocenos de la De-
presión de Granada (Dabrio y Fernández, 1986) o los conglomerados en facies Buntsandstein 
del Pérmico superior-Triásico que afl oran en gran parte de la Península Ibérica. En estos últi-
mos se reconocen diversos tipos de modelos asociados a la evolución tectónica de las cuencas 
donde de sedimentaron (Ramos y Sopeña, 1983; García-Mondejar et al., 1986; Pérez-Arlucea 
y Sopeña, 1986; Ramos et al., 1986; Sánchez-Moya et al., 1996; López y Arche, 1997), o 
incluso en relación con las interpretaciones paleoclimáticas que permiten las características de 

Canal
menor

Canal
menor

Frente de
barra con

cuña de arena

Transporte
en masa

Gh

St

Gh

Sp

Gh
Sh
Gh

Gh

Sr

Gh

Gt

Gh

Sp

Gh

St

Gh

Fl
Sr

St

Gh

Gh

Gp

Gt

Gt

Gh

Fl

Sr

St

Gt

Gh
Gp
Gt
Gp

Gh

C
a

n
a

l m
a

yo
r 

co
n

m
a

cr
o

fo
rm

a
s

R
e

lle
n

o
 d

e
 c

a
n

a
l

co
n

 b
a

rr
a

s 
a

lt
e

rn
a

s

B
a

rr
a

s
su

p
e

rp
u

e
st

a
s

A) Braided somero
de gravas

B) Braided profundo
de gravas

C) Ríos inestables
de gravas

Figura 7.27. Principales secuencias verticales de los distintos tipos de sistemas entrelazados de gravas. Las fl e-
chas verticales señalan sucesiones de varios tipos y marcan secuencias grano y estrato decrecientes. Modifi cado 
de Miall (1999).
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sus facies (fi gura 7.28). En la región de Molina de Aragón (provincia de Guadalajara), pueden 
separase dos modelos distintos que se suceden en la vertical y que corresponden a dos tipos 
de sistemas entrelazados de gravas con características diferentes (fi gura 7.29). El inferior se 
caracteriza por barras unitarias de pequeño tamaño y abundantes cicatrices erosivas que deli-
mitan rellenos de canales de pequeña anchura y poca profundidad. El superior se caracteriza 

por el desarrollo de grandes cuerpos 
tabulares con estratifi cación horizon-
tal, difíciles de separar unos de otros. 
De forma ocasional desarrollan su-
perfi cies de crecimiento lateral que 
se reconocen por la presencia de ta-
pices arenosos. Estos cuerpos de gra-
vas se han interpretado como barras 
longitudinales según la nomenclatu-
ra clásica. Otra característica distin-
tiva de estos conglomerados superio-
res es la presencia de niveles arenosos 
con laminación paralela o estratifi ca-
ción cruzada de muy bajo ángulo 
que aparecen segregados en la cola 
de algunas de las barras.

El empleo de técnicas modernas 
como el geo-radar está permitiendo 
refi nar los modelos arquitecturales 
descritos y sin duda, en los próximos 
años se producirá un avance impor-
tante que cambiará los criterios con 
los que hasta ahora se ha trabajado. 
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Figura 7.28. Diagrama que muestra la arquitectura estratigráfi ca de las facies de conglomerados depositados por 
sistemas entrelazados en ambientes climáticos húmedos. Basado principalmente en Ramos y Sopeña (1983), 
Smith (1990) y DeCelles et al. (1991). GB, barras de gravas; LA, macroformas con acreción lateral; Gh, gravas 
con estratifi cación horizontal; Gt, gravas con estratifi cación cruzada de surco; Gp, gravas con estratifi cación cru-
zada planar; St, areniscas con estratifi cación cruzada de surco; Sr, areniscas con ripples; Fl, sedimentos de gra-
no fi no con pequeños ripples o laminación paralela. Los números dentro de los círculos indican el orden de je-
rarquía de las superfi cies que limitan las formas. Modifi cado de Miall (1999).
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de la Península Ibérica similar al tipo «Scott». Modifi cado de Ramos y Sopeña (1983).
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Por ejemplo, en la fi gura 7.12 se observa el detalle de la arquitectura estratigráfi ca del río en-
trelazado con carga de gravas Sagavanirktok (Alaska) descrito por Lunt y Bridge (2004) y Lunt 
et al. (2004). Estos depósitos están jerárquicamente organizados en barras unitarias, barras de 
corte sobre canales, barras compuestas y canales mayores. Las barras unitarias están constitui-
das por estratifi cación a gran escala y/o estratifi cación cruzada de surco, estratifi cación hori-
zontal que corresponde a mantos de carga de fondo. Las barras compuestas están formadas 
por estratifi cación cruzada de gran escala generada por la migración de las barras unitarias 
y por rellenos de los canales sobreimpuestos representando canales de corte o laterales. Las 
superfi cies mayores representan la base del cinturón de canales y separan las secuencias mayo-
res que indican su migración. Este tipo de estudios facilita la visualización en detalle de la 
arquitectura estratigráfi ca de las secuencias fl uviales y sin duda supondrá un avance importan-
te en el desarrollo de los modelos tridimensionales de facies.

Modelos de sistemas entrelazados de arenas

En los esquemas clásicos, a los ríos que transportan gravas les suceden aguas abajo los de 
carga arenosa. El cambio en el tamaño de grano suele venir también acompañado por un 
cambio en la forma de acumulación de los cuerpos sedimentarios arenosos, con un aumento 
en la complejidad de las formas. Los elementos morfológicos de estos sistemas varían dentro 
de un amplio rango que comprende desde formas simples de pequeña escala, hasta formas 
compuestas o macroformas de gran tamaño y complejidad. El fl ujo circula por encima de 
todas estas acumulaciones arenosas durante los estadios de máxima descarga y aguas altas, o 
entre ellas, en los momentos de aguas bajas, dando lugar a un sistema entrelazado con múlti-
ples bifurcaciones, reagrupamientos de canales y cortes sobre las barras. Los materiales más 
fi nos (limos y arcillas) se transportan en suspensión sin llegar a acumularse nada más que en 
subambientes muy concretos como canales secundarios abandonados, áreas de fl ujo inefectivo 
o remansos. Los depósitos de acreción vertical no suelen conservarse y, por tanto, la llanura 
de inundación casi siempre tiene poca importancia.

Los modelos que se han descrito para sistemas entrelazados de arenas basados en los estudios 
de sistemas antiguos o actuales son muy diversos y numerosos (Collinson, 1970;  Smith 1971; 
Cant y Walker, 1978; Miall, 1978; Ethridge y Flores, 1981; Allen, 1983; Ramos et al., 1986; 
Bridge et al., 1986 y 1998; Bristow, 1987 y 1993; Bridge, 1993; Ashworth et al., 2000; Bridge 
y Tye, 2000). Algunos estudios de ríos actuales como por ejemplo, el Platte (Smith, 1970), el 
Tana (Collinson, 1970) o el South Saskatchewan (Cant y Walker, 1978) se han utilizado am-
pliamente para comparar con depósitos antiguos. De particular interés son algunas descripcio-
nes y trabajos modernos que incluyen estudios con geo-radar como por ejemplo, los del río 
Calamus (Bridge et al., 1998) y el Brahmaputra/Jamuna (Bristow, 1996; Ashworth et al., 2000; 
Best et al., 2003).

Según Miall (1999), entre los ríos entrelazados que transportan de forma preferente carga 
arenosa se pueden reconocer cinco modelos diferentes. Tres de ellos son de cursos perennes. 
Los otros dos son sistemas con alta variabilidad en el caudal y tienen carácter efímero.

El modelo más sencillo es el de cursos de baja sinuosidad con barras alternas (fi gura 7.30a). 
Es el equivalente arenoso del modelo inestable de gravas, pero en este caso su característica 
más distintiva es el desarrollo de barras alternas. Presenta un solo canal principal de baja si-
nuosidad y un índice de entrelazamiento bajo. La sucesión vertical de facies (fi gura 7.31a) está 
compuesta principalmente por arenas con estratifi cación cruzada planar (Sp), acompañadas de 
forma ocasional por estratifi cación cruzada de surco (St) y por ripples (Sr). Son secuencias 
producidas por la migración dentro de los canales de barras alternas. Dado que el canal puede 
presentar una cierta sinuosidad pueden desarrollarse también superfi cies de acreción lateral, 
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pero sobre todo, lo que caracteriza el sis-
tema son los elementos de acreción frontal 
debido a la migración de las barras al-
ternas.

Miall (1999), establece dos categorías 
de sistemas entrelazados arenosos peren-
nes. El primer tipo corresponde a los en-
trelazados someros (fi gura 7.30b), tam-
bién denominado de tipo «Platte» (Smith, 
1970) mientras que el segundo es de aguas 
profundas. En el modelo de canales some-
ros la sinuosidad es desde baja a modera-
da y el índice de entrelazamiento es alto. 
Las formas principales que componen la 
arquitectura estratigráfi ca son las barras 
arenosas formadas, sobre todo, por su-
perposición de estratifi cación cruzada en 
apariencia planar (fi gura 7.31b). Sin em-
bargo, en el caso del río Platte se ha com-
probado que este tipo de secuencias se 
produce por la migración sobre el fondo 
de grandes campos de formas tridimensio-
nales llamadas linguoides en la literatura 
antigua (Ashley, 1990) y activas durante 
los estados de aguas altas. Este tipo de ríos 
solo presentan un modelo de múltiples ca-
nales entrelazados durante los estados de 
aguas bajas, cuando emerge la parte más 
alta de las grandes formas activas y el  fl ujo 
se encauza en las depresiones interduna-
res. En la secuencia vertical también pue-
de incluir lechos horizontales de gravas 
(Gh), estratifi cación cruzada de surco (St), 
ripples (Sr) y sedimentos fi nos de decan-
tación (Fl), pero siempre en mucha menor 
proporción que las facies anteriores.

El modelo de aguas profundas (fi gura 7.30c) es comparable con el actual río «South Saskat-
chewan» de Canadá descrito por Cant y Walker (1978). En este caso el índice de entrelazamien-
to es desde alto a moderado y predominan las barras arenosas compuestas, es decir, formas 
complejas de avance frontal pero en las que también pueden producirse crecimientos laterales 
importantes. La complicación que puede presentar la organización interna de las  barras, los 
rellenos de los canales que las circundan y los canales de corte que pueden surcar sus techos 
producen secuencias verticales constituidas por una mayor variedad de facies que en los casos 
anteriores (fi gura 7.31c). Son frecuentes las estratifi caciones cruzadas de surco (St) de distintos 
tipos y tamaños que pueden alcanzar anchuras y espesores considerables y que pueden confun-
dirse en los afl oramientos con estratifi cación cruzada planar. En un trabajo reciente, Sambrook-
Smith et al. (2006) han precisado la arquitectura sedimentaria del South Saskatchewan median-
te geo-radar y completado así el modelo de facies. Identifi can cuatro tipos de refl ectores con 
signifi cado sedimentológico. Los de alto ángulo corresponden a migraciones de los márgenes 
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Figura 7.30. Modelos de ríos entrelazados con predominio de arenas. Modifi cado de 
Miall (1999).
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de las barras, los ondulados discontinuos o en surco, se interpretan como estratifi cación cruza-
da de media y pequeña escala formadas por la migración de dunas, las refl exiones de bajo án-
gulo representan la migración de dunas o barras unitarias y las refl exiones de buzamiento varia-
ble incluidas en refl ectores de geometría cóncava, como rellenos de canales.

Un buen ejemplo de la complejidad que puede presentar este tipo de sistemas, tanto en la 
secuencia vertical de facies como en su distribución geográfi ca, es el de las areniscas del Buntsands-
tein que afl oran en distintas áreas de la Península Ibérica (Ramos et al., 1986; Fernández y 
Dabrio, 1986; Ramos et al., 1986; Sánchez-Moya et al., 1996; López y Arche, 1997). En la 
fi gura 7.32 se sintetizan las facies y asociaciones de facies que pueden distinguirse en estas are-
niscas dentro de la región de Molina de Aragón (provincia de Guadalajara). Las facies con es-
tratifi cación cruzada son las más abundantes y corresponden a distintos tipos de barras (unitarias 
y compuestas), rellenos de canales que circundan las barras o de corte por encima de ellas. Los 
bloques diagrama de la fi gura 7.33 expresan la evolución vertical de este sistema interpretado 
como un río entrelazado de carga arenosa de aguas profundas. La fi gura 7.34 es la reconstrucción 
de una barra de este sistema a partir de la distribución bidimensional de las facies observadas 
en afl oramiento y de la cartografía en superfi cie de las formas que migraban por su techo.

Miall (1999) discute la presencia de una facies particular (HO) que algunos autores han 
descrito en depósitos antiguos interpretándola como rellenos de depresiones profundas (ho-
llows). Esta facies parece común en algunos ríos entrelazados de gravas y de arenas junto con 
laminación de régimen de fl ujo alto. Para la interpretación de este tipo de geometrías se pro-
pone un modelo de río entrelazado de alta energía (high energy sand-bed braided). Sin embar-
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go, no se conocen ejemplos actuales de sistemas análogos donde estos depósitos sean comunes 
y se prefi ere aquí no considerar por el momento este modelo.

Por último, Miall (1999) establece dos categorías de sistemas entrelazados con caudales 
efímeros (fi gura 7.35a). Los ríos entrelazados distales con mantos de arroyada (sheetfl ood distal 
braided) y los entrelazados efímeros s.s. (fl ashy, ephemeral, sheetfl ood sand-bed river). El primer 
modelo es característico de llanuras distales de regiones áridas con lluvias ocasionales y, por 
tanto, de fl ujos efímeros en los que se desarrolla un sistema de canales poco defi nido. Algunos 
autores han descrito estos sistemas con el nombre de abanicos terminales (Friend, 1978; Parkash 
et al., 1983; Kelly y Olsen, 1993). Sus depósitos son cuerpos tabulares, lenticu lares o en forma 
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Figura 7.32. Ejemplo de las principales facies y asociaciones de facies de un sistema entrelazado profundo con 
carga de arenas según Ramos et al. (1986). Triásico de la cordillera Ibérica. Modifi cado de Collinson (1996).
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profundas. Buntsandstein de la región de Molina de Aragón (provincia de Guadalajara). Modifi cado de Ramos et 
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de cuña, constituidos principalmente por 
estratifi cación cruzada de surco, planar, ho-
rizontal o de ripples y organizados en se-
cuencias de pequeño espesor que pueden 
corresponder a un único evento de fl ujo 
(fi gura 7.36a). El contexto en el que se de-
sarrollan es favorable a la indentación con 
otros subambientes sedimentarios propios 
de climas áridos y con cierta frecuencia, 
pueden presentar modifi caciones por la ac-
ción eólica como las descritas por Marzo 
(1986) en la parte alta del Buntsandstein 
de Cataluña. Este tipo de modifi caciones 
son, por ejemplo, pavimentos de defl ación 
y mantos de arenas bien clasifi cadas con 
pequeñas dunas o ripples eólicos, desarro-
llados al techo de las barras que recubren 
las secuencias fl uviales.

Los sistemas entrelazados arenosos efí-
meros s.s. presentan como diferencia esen-
cial con el modelo anterior un predomino 
de las facies de alto régimen de fl ujo. La 
fi siografía de los canales (fi gura 7.35b) es 
difícil de reconocer. Son anchos, muy so-
meros, están muy mal defi nidos y sin bor-

des netos. Sobre los cauces, una vez que cesa la corriente, se 
dibujan formas que recuerdan a las barras arenosas pero cuya 
geometría se confi gura por los procesos erosivos que tienen 
lugar durante las últimas etapas de circulación del agua, por 
tanto, su génesis es distinta y su organización interna tam-
bién. En estos sistemas predomina la laminación paralela (Sh) 
y la estratifi cación cruzada de muy bajo ángulo (Sl). Con 
bastante probabilidad, en muchas descripciones esta estrati-
fi cación que algunos autores describen como hummocky, 
 corresponde a antidunas, es decir, a un tipo de laminación 
de régimen de fl ujo alto, aunque es cierto que este tipo de 
estructuras sedimentarias tienen un potencial de preservación 
muy pequeño. La secuencia vertical de facies (fi gura 7.36b) 
está formada principalmente por niveles de pequeño espesor 
que suelen representar eventos únicos de avenida, de corrien-
tes muy someras que forman cuerpos tabulares de arenas con 
laminación paralela, ripples, ocasionalmente estratifi cación 
cruzada planar y como resultado de las últimas etapas de 
fl ujo, niveles delgados de limos y arcillas que pueden tener 
grietas de desecación.

Figura 7.36. Principales secuencias verticales de los distintos tipos de 
sistemas entrelazados efímeros. Las fl echas verticales señalan sucesiones 
de varios tipos y marcan secuencias grano y estrato decrecientes. Modi-
fi cado de Miall (1999).
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Figura 7.35. Modelos de ríos entrelazados efímeros. Modifi cado de Miall (1999).
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VIII

Sistemas aluviales de alta sinuosidad
por César Viseras y Juan Fernández*

INTRODUCCIÓN

De acuerdo con la morfología del canal los ríos se dividen en cuatro tipos básicos (Cant, 
1982): los rectilíneos, en los que no hay barras y son de baja sinuosidad (sinuosidad menor de 
1,5), los meandriformes, con canales sinuosos, los anastomosados, caracterizados por presentar 
varios canales que se dividen y juntan a lo largo del río y, por último, los ríos trenzados con 
canales de baja sinuosidad y barras en torno a las cuales el fl ujo se reúne y se bifurca alternati-
vamente. Esta misma clasifi cación fue propuesta por Miall (1977) (fi gura 8.1) y Rust (1978) en 
base a la utilización de dos parámetros: la sinuosidad y el parámetro de trenzamiento. La sinuo-
sidad fue defi nida por Leopold y Wolman (1957) como la relación existente entre la longitud 
del canal y la del valle fl uvial. El parámetro de trenzamiento (braiding parameter, BP) defi ne el 
número de barras o islas dentro de los canales. No obstante estos cuatro tipos deben ser consi-
derados como extremos de un espectro continuo de formas intermedias (Schumm, 1981). Este 
mismo autor pone de manifi esto la relación que existe entre la morfología del canal y el tipo de 
carga que transporta al clasifi car los canales aluviales en tres grandes grupos (en Marzo, 1992):

1. Canales con carga en suspensión (transportan menos del 3% del total de la carga como 
carga tractiva).

* Departamento de Estratigrafía y Paleontología. Universidad de Granada. Campus de Fuentenueva. 18071 
Granada. E-mails: viseras@ugr.es; jferdez@ugr.es.

Recto

Meandriforme

Trenzado Anastomosado

BAJA SINUOSIDAD

S < 1,5

ALTA SINUOSIDAD

S > 1,5

CANAL ÚNICO

BP < 1

DIVERSOS CANALES

BP > 1

Superficie de las barras cubierta en las avenidas

Figura 8.1. Principales tipos de ríos en función del número de canales (parámetro de trenzamiento, BP) y de la 
sinuosidad (S). Modifi cado de Miall, 1977.
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2. Canales con carga mixta (transportan entre un 3 y un 11% del total como carga trac-
tiva).

3. Canales con carga tractiva (transportan más del 11% del total como carga tractiva).

En función de la sinuosidad, los ríos pueden ser de baja (< 1,5), o de alta sinuosidad 
(> 1,5). Y combinando los dos parámetros indicados (sinuosidad y trenzamiento) se diferencian 
dos tipos de ríos de alta sinuosidad: los de canal único o meandriformes y los de canal múl-
tiple o anastomosados.

EL ESTILO FLUVIAL MEANDRIFORME

Siguiendo la clasifi cación de Rust (1978), los ríos meandriformes son sistemas de canal 
único y sinuosidad superior a 1,5, y pertenecen mayoritariamente a los tipos 1 y 2 de Schumm 
(1981). No obstante, este valor de la sinuosidad resulta arbitrario, por lo que otros autores 
toman valores ligeramente inferiores: 1,3 (Moody-Stuart, 1966), 1,25 (Schumm, 1981), o algo 
superiores, 1,7 (Leeder, 1973). Además se deben tener en cuenta las condiciones de caudal, 
pues existen ríos que a caudales altos presentan morfología meandriforme, pero a caudales 
bajos pueden mostrar una morfología de tipo trenzado (Leopold y Wolman, 1957; Shelton y 
Noble, 1974; Miall, 1977 y Jackson, 1978).

Los ríos meandriformes se desarrollan mejor sobre pendientes bajas, con corrientes que 
transportan una relación carga en suspensión /carga en tracción elevada y con materiales co-
hesivos en sus márgenes (Leopold y Wolman, 1957; Schumm y Kahn, 1972). Muestran un 
modelo más organizado de procesos de canal y una separación más clara de los ambientes de 
canal y de desbordamiento que los de baja sinuosidad. Los canales meandriformes aparecen 
en bandas discretas en llanuras aluviales, en valles o entre terrazas. En el primer caso, el canal 
ocupa en un momento dado solo una pequeña parte. Se sitúa dentro de una banda que es un 
complejo de canal activo, canales abandonados y subambientes próximos al canal. Esta banda 
o cinturón de meandros migra sobre la llanura aluvial con el tiempo, en función de la sinuo-
sidad del canal, de manera que con alta sinuosidad, probablemente relacionada con una carga 

en suspensión elevada, la posición de la 
banda de meandros llega a quedar estabili-
zada por tapones de arcilla generados por 
los frecuentes estrangulamientos. En estas 
circunstancias la sedimentación se concen-
tra en esa banda, dando lugar a una cresta 
aluvial topográfi camente más alta que el ni-
vel de la llanura de inundación que la rodea 
(fi guras 8.2 y 8.3). Esta situación de inesta-
bilidad se resuelve periódicamente por avul-
siones producidas durante fases de crecida 
por la rotura de uno de los márgenes del 
canal, de manera que un nuevo canal activo 
se establece sobre las partes más bajas de la 
llanura de inundación (Speight, 1965).

Los ríos meandriformes pueden trans-
portar una amplia gama de sedimentos des-
de gravas a lodos y son transicionales entre 
trenzados y anastomosados.

Nuevo cinturón
de meandro

Depósitos de
acreción vertical

Cinturón de meandro
elevado sobre la

llanura de inundación

Brechas de
abanido aluvial

Tapones de arcilla

Avulsión

Figura 8.2. Agradación de la llanura de inundación en ríos sinuosos. Los cordones de 
arena correspondientes a los cinturones de meandro se preservan rodeados por limos 
y arcillas de la llanura de inundación generados por acreción vertical. Cuando el río 
queda confi nado por tapones de arcilla se desarrolla una cresta de depósitos de re-
lleno de canal topográfi camente más alta que la llanura de inundación que la rodea, 
lo que facilita el cambio de posición del canal por avulsión. Modifi cado de Allen 
(1965).
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SEDIMENTACIÓN EN SISTEMAS FLUVIALES MEANDRIFORMES: 
EL MODELO CLÁSICO

Flujo de agua y distribución de sedimentos en un canal meandriforme

En cualquier corriente fl uvial natural, el agua, al fl uir pendiente abajo, encuentra algún 
obstáculo que provoca su desviación de la línea de máxima pendiente del valle. El thalweg 
(línea que une los puntos de menor altura del valle) empieza a dibujar una trayectoria no 
rectilínea dentro de un canal que da lugar a la aparición de una sección transversal asimétrica 
dentro del mismo, conduciendo a la generación de curvas en el trazado del canal que se co-
nocen con el nombre de meandros. Debido a esta asimetría que se produce en la sección 
transversal de los tramos curvos, en situación de importante descarga, el agua transcurre a una 
velocidad muy diferente según los puntos del cauce. En una curva la máxima velocidad se 

Figura 8.3. Vista aérea parcial del cinturón de meandros y su llanura de inundación adyacente en la Cuenca del 
río Guadalquivir.
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sitúa en las proximidades del margen externo (cónca-
vo), creando un exceso de presión en la parte más 
profunda de esta zona, que se resuelve con la genera-
ción de una componente lateral del fl ujo hacia el mar-
gen convexo. La combinación de esta componente 
lateral del fl ujo con la componente aguas abajo da 
lugar a una trayectoria del fl ujo que dibuja un heli-
coide. Este helicoide tiene una trayectoria superfi cial 
hacia el margen externo (cóncavo), donde continúa 
con sentido descendente y un recorrido basal ascen-
dente por el margen interno (convexo) (Corney et al., 
2006) (fi gura 8.4).

La citada desviación lateral del fl ujo, con la que 
se desencadena el desarrollo del patrón de fl ujo heli-
coidal, será tanto más fácil cuanto menor sea el gra-
diente de pendiente del valle. Por otro lado, cuando 
el canal se encaja en materiales más difícilmente ero-
sionables (como son los depósitos de fi nos frente a las 
gravas o arenas no consolidadas), la obtención de una 
sección asimétrica a partir de la existencia de un tha-
lweg sinuoso se produce de manera más fácil (Marren 
et al., 2006). Aunque entran en juego otros factores, 
se puede decir que el patrón fl uvial meandriforme 
será muy propio de tramos distales de los sistemas 
aluviales, donde la pendiente es suave y el desarrollo 

de los depósitos fi nos de llanura de inundación es más 
importante.

La mayor velocidad del agua en las proximidades del 
margen externo (cóncavo) del canal, hace que dominen 
aquí procesos erosivos, produciéndose la sedimentación 
en el margen opuesto del canal (margen interno o con-
vexo) (fi gura 8.5). En los ríos meandriformes normalmen-
te domina la carga en suspensión, si bien suele existir una 
cierta proporción de carga de fondo, considerándose en 
general como sistemas de carga mixta (Schumm, 1981). 
El sedimento más grosero, como carga de fondo, transcu-
rre por la parte más profunda del canal (Pyrce y Ashmore, 
2005), mientras que la fracción algo más fi na de la carga 
de fondo puede ser movida en saltación o arrastre por la 
componente lateral del fl ujo hasta alcanzar niveles de me-
nor profundidad. Allí, la fricción que genera la parte in-
terna de la curva del meandro reduce la velocidad del agua 
y los detritos se depositan.

Patrones de sedimentación en sistemas meandriformes

En un sistema meandriforme relativamente evolucionado, a una curva del canal sucede 
otra de orientación contraria. Así, en casi todo el canal domina el patrón de fl ujo helicoidal, 
especialmente cuando el nivel del agua es alto. De este modo se va a producir un patrón de 
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Figura 8.4. Flujo helicoidal en una curva de meandro. La disminución en 
la velocidad del fl ujo sobre la barra de meandro genera cambios en el 
tamaño de grano, en las formas del lecho y en las estructuras sedimen-
tarias resultantes a través de la superfi cie de acreción de la barra de 
meandro. Modifi cado de Leeder (1999).

Figura 8.5. Fotografía tomada desde el margen de acreción (margen 
convexo, en primer plano, abajo a la izquierda), donde se aprecia la 
arena acumulada en la barra de meandro. En la parte central de 
la  fotografía, en segundo plano, se observa el margen de erosión 
(margen cóncavo), fuertemente escarpado y a cuya base se acumu-
lan clastos debidos a la destrucción de los depósitos de llanura de 
inundación más antiguos sobre los que se encaja el canal. Río En-
drick (Escocia).
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sedimentación muy especial y casi exclusivo, pues los detritos se depositan en una capa incli-
nada dispuesta sobre el margen de acreción (margen interno) del meandro. Se genera así den-
tro del canal una estratifi cación cruzada, que a diferencia de otros tipos se ocasiona por un 
fl ujo ascendente, y que fue bautizada por Allen (1965) como estratifi cación cruzada epsilon, y 
cuyo reconocimiento en el registro fósil ha sido utilizado durante muchos años como elemen-
to diagnóstico del modelo fl uvial meandriforme (fi gura 8.6). La acumulación de sedimento 
en el margen de acreción provoca la excavación en el margen contrario. Así, el canal se des-
plaza lateralmente y de este modo se mantiene la sección transversal aproximadamente inva-
riable. Por tanto, dentro del canal se produce sedimentación principalmente por acreción la-
teral.

Figura 8.6. Capa arenosa donde se reconoce la estratifi cación cruzada epsilon debida a la acreción lateral en una 
barra de meandro. La megaestratifi cación cruzada destaca debido a la existencia de láminas de arcilla intercala-
das entre las capas arenosas. También se observa la disminución de espesor del cuerpo arenoso desde el canal 
(izquierda) hacia la llanura de inundación (derecha). Trías del Borde sureste de la Meseta Ibérica.

Por el contrario, en las grandes crecidas, el agua que transporta sedimento en suspensión 
en la parte alta del canal puede superar los márgenes del mismo y al dejar de estar confi nada 
pierde velocidad y deposita su carga en la llanura adyacente al canal. Este fenómeno se repro-
duce en cada situación de desbordamiento, dando lugar a una llanura de inundación en la que 
por tanto se producirá principalmente acreción vertical.

Subambientes donde se produce sedimentación en un sistema 
meandriforme y tipos de depósitos

Conocidos los principales procesos que operan en el sistema meandriforme como conse-
cuencia de la existencia del modelo de fl ujo helicoidal y de un canal de sección transversal 
asimétrica que eventualmente se desborda, se puede deducir que van a operar procesos de 
sedimentación muy diferentes en el canal y en su llanura de inundación. Dentro de estos su-
bambientes, la activa dinámica del sistema fl uvial meandriforme permitirá que se produzcan 
diferentes situaciones que van a dar lugar a la aparición de cuerpos sedimentarios y secuencias 
de litofacies específi cas de las fases de canal en plena actividad, canal en fase de abandono, 
depósitos de desbordamiento próximos al canal y alejados del mismo y canales de chute (fi gu-
ras 8.7 y 8.8).

Depósitos de canal activo

Como consecuencia del modelo de fl ujo descrito, en el canal meandriforme existe un 
margen, el cóncavo o externo, sometido principalmente a erosión y otro, el convexo o interno, 
donde se produce la sedimentación. No obstante, en ambos márgenes operan procesos erosivos 
y deposicionales.
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Figura 8.7. Bloque diagrama que muestra los principales elementos morfológicos de un sistema fl uvial meandri-
forme. La erosión en el margen cóncavo (externo) de la curva de meandro conduce a la acreción lateral sobre la 
barra de meandro construida en el margen convexo (interno) de la curva. Las dunas y ripples que migran por el 
canal generan la estratifi cación cruzada en surco y la laminación cruzada que característicamente se preservan 
en la secuencia granodecreciente (FU) típica. Tomado de Walker (1984).

Figura 8.8. Vista aérea parcial de la Cuenca del río Po (Italia), donde se observan los principales elementos mor-
fológicos típicos de un sistema fl uvial meandriforme (canal activo, canales abandonados y áreas de llanura de 
inundación) (ver texto).
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Margen de erosión

Los procesos erosivos en el margen cóncavo dependen de las características geotécnicas del 
material sobre el que se encaje el canal. Cuando se trata de sedimentos lutíticos de llanura de 
inundación, éstos suelen presentar una gran cohesividad, haciéndose así bastante resistentes a 
la erosión. Por tanto, suelen disgregarse en una serie de bloques separados por superfi cies cur-
vas orientadas subparalelamente al margen. Estos bloques caen al fondo del canal, donde son 
reelaborados por el agua, dando lugar a un depósito de abandono (lag) de gravas ricas en in-
traclastos. Con el desplazamiento lateral del canal hacia el margen de erosión, los bloques 
deslizados acaban por disgregarse totalmente (fi guras 8.9 y 8.10).

Figura 8.9. En primer plano, detalle de los deslizamientos en el margen de erosión (margen cóncavo) del canal 
sinuoso. Más atrás (sección transversal a la altura del poste eléctrico), de derecha a izquierda, vista general de 
las diferentes áreas de sedimentación distinguibles en la barra de meandro: canal profundo, plataforma (barra de 
meandro inferior) y supraplataforma (barra de meandro superior). Río Endrick (Escocia) (ver también fi gura 8.48).

Margen de acreción lateral: la barra 
de meandro

En el margen interno y convexo de 
la curva de un meandro se produce la 
principal acumulación de sedimentos 
debido al citado proceso de acreción 
lateral, dando lugar a lo que se conoce 
como una barra de meandro o barra en 
punta (point bar). El modelo fue pro-
puesto por Allen (1970a y b) y poste-
riormente retocado por Bridge (1975 
y 1978) y se genera en una situación 
teórica de máxima descarga y con de-
sarrollo del patrón de fl ujo helicoidal a 
lo largo de toda la curva fl uvial.

La disminución paulatina de ener-
gía que experimenta el fl ujo al ir ascen-
diendo sobre el margen convexo del 
canal va generando sobre éste un depó-
sito de energía decreciente hacia arriba, 

Figura 8.10. Detalle del margen de erosión (margen cóncavo) de un canal meandriforme 
en el que se observa una parte de los depósitos de desbordamiento (en este caso, de un 
dique natural) deformados y afectados por deslizamientos hacia el fondo del canal. Plio-
ceno, Cuenca de Guadix (Granada). Modifi cado de Viseras et al. (2006).
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que se traduce en una disminución vertical del tamaño de grano y en la aparición de estruc-
turas sedimentarias que indican un régimen de fl ujo cada vez con menos capacidad tractiva 
hacia arriba (fi gura 8.4). De este modo se generan unas unidades de sedimentación de geo-
metría sigmoidal (horizontales en la parte alta, inclinadas hacia el centro del canal, normal-
mente no más de 15° en su mayor extensión, y tendiendo a ser horizontales de nuevo hacia 
el fondo del canal), que constituyen las llamadas unidades de acreción lateral, cuya repetición 
da lugar en sección a la citada estratifi cación cruzada epsilon (Puigdefábregas, 1973) (fi gu-
ra 8.11) y en planta, una topografía característica con pequeñas elevaciones o crestas de traza-
do curvilíneo aproximadamente paralelas al canal (scroll bars) separadas por pequeñas depre-
siones (swales) (fi guras 8.4, 8.12 y 8.13). Esta topografía ondulada (también llamada 
topografía acrecional) se ha descrito no sólo en sistemas arenosos, sino también en algunos 
con dominio del tamaño grava (Puigdefábregas, 1973; Puigdefábregas y Van Vliet, 1978; Ar-
che, 1983).

Figura 8.11. Sigmoides de arena formando unidades de estratifi cación cruzada epsilon por acreción lateral en 
una barra de meandro. Plioceno, Cuenca de Guadix (Granada).

Figura 8.12. Detalle de dos meandros sucesivos del río Guadalquivir (el superior parcialmente inundado por un 
embalse). La inundación del sistema pone de manifi esto la morfología de crestas (scroll bars) y depresiones 
(swales) en la barra de meandro, así como la dirección de migración lateral del canal (hacia la esquina superior 
derecha de la imagen).
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Figura 8.13. Capa de arena debida al desarrollo de una barra de meandro. Se observan la estratifi cación cruzada 
epsilon debida a la superposición de las unidades de acreción lateral y en el techo de la unidad la topografía 
acrecional característica con crestas (scrolls) y depresiones (swales). Trías del Alto Atlas, Marruecos.

La sucesión vertical de litofacies más característica en una de estas unidades sigmoidales 
de acreción lateral comprende, de abajo a arriba: a) un depósito de abandono (lag) grosero, 
frecuentemente de tamaño grava, compuesto en parte por la más pesada carga de fondo arras-
trada por el canal y en parte por los clastos arcilloso-limosos parcialmente consolidados 
 correspondientes a la destrucción de los bloques caídos en el proceso de excavación lateral del 
margen de erosión, b) arenas con estratifi cación cruzada en artesa formando sets de espesor 
variable (normalmente superior a los 30 cm, pudiendo alcanzar en casos incluso 1 m), corres-
pondientes a la migración de dunas en condiciones de fl ujo de energía intermedia (Kostic y 
Aigner, 2007) y c) arena más fi na con laminación cruzada en artesa por la migración de ripples. 
Con frecuencia se producen combinaciones particulares de profundidad y velocidad del agua 
que pueden dar lugar a la aparición de d) un lecho plano arenoso de régimen de fl ujo alto que 
puede aparecer interestratifi cado con la estratifi cación y la laminación cruzada anteriomente 
descritas. Con frecuencia, sucesivas unidades de acreción lateral aparecen separadas por una 
capa de espesor centimétrico de lutitas dispuestas paralelamente a la superfi cie de acreción 
lateral y que representa el tapizado del margen convexo del canal por decantación de fi nos en 
un período de menor energía de la corriente (fi gura 8.6) (ver página 288, apartado de secuen-
cia vertical de litofacies típica).

En estado de máxima descarga fl uvial, una parte del agua puede canalizarse a través de una 
de estas depresiones, arrastrando parte de carga de fondo y erosionando parcialmente la parte 

alta de la barra. Se genera así un canal de menor curvatura que la depresión 
sobre la que se inicia, que se conoce como canal de chute (también llama-
do canal subsidiario) (fi guras 8.14 y 8.15). Al conectar de nuevo con el 
canal principal aguas abajo, puede depositar la carga que arrastra, dando 
lugar al desarrollo de una barra de chute. Los canales de chute se reconocen 
bien en el registro fósil por ser rasgos erosivos instalados en la parte alta de 
la barra de meandro (Kostic y Aigner, 2007) y en los que la sedimentación 
se produce por acreción vertical (son canales de menor sinuosidad que el 
canal principal), con lo cual su relleno es parecido al de un canal trenzado 
de similares dimensiones y características hidráulicas.

En defi nitiva, el continuado proceso de acreción lateral y desplazamien-
to del canal genera en el registro fósil un cuerpo de barra de meandro de 
geometría tabular, con base erosiva, secuencia de energía decreciente (pues 

Figura 8.14. Cinturón de meandros en el río 
Williams, Alaska. En la situación de crecida que 
muestra la fotografía parte del fl ujo transcurre 
por canales de chute (foto, N. D. Smith).
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sobre cada punto de una unidad sigmoidal se superpone una 
posición más alta y de menor energía de la unidad sigmoidal 
siguiente) y a cuyo techo puede aparecer una superfi cie con 
las irregularidades debidas a las crestas y depresiones (fi gu-
ras 8.4 y 8.13) a su vez coronada por una superfi cie erosiva y 
los depósitos de canales de chute. La potencia de este cuerpo 
puede ser tomada como una estimación de la profundidad del 
canal en estado de máxima descarga. La secuencia vertical de 
litofacies en estos cuerpos sedimentarios constituye uno de los 
elementos más característicos de la arquitectura aluvial en lla-
nuras de inundación surcadas por sistemas meandriformes, 
como comentamos detalladamente más adelante.

Depósitos de canal en fase de abandono

Mecanismos de abandono y secuencias de facies características

Allen (1965) propuso dos mecanismos a través de los cuales se suele producir el abandono 
de un canal meandriforme de un modo gradual o brusco.

Abandono gradual

La primera posibilidad, conocida como chute cut off  se desencadena cuando, después de 
una crecida, parte del fl ujo empieza a transcurrir por una de las depresiones (swales) situadas 
entre los cordones de meandro de la parte alta de la barra (fi gura 8.14) y, progresivamente, un 
mayor volumen de fl ujo se va trasladando a este nuevo canal (canal de chute) con la consi-

guiente disminución gradual del fl ujo en el anti-
guo canal principal, que se va abandonando pro-
gresivamente hasta quedar inactivo. Así, por 
encima de los depósitos de canal activo descritos 
en el apartado anterior aparece un paquete de con-
siderable espesor formado por arena con estructu-
ras sedimentarias tractivas que indican claramente 
una menor energía, frecuentemente ripples de co-
rriente (fi gura 8.16). En algunos casos, las etapas 
tractivas alternan con episodios, cada vez más pro-
longados, en los que el agua permanece estancada 
en el tramo de canal abandonado, produciéndose 
decantación de arcilla sobre las capas de arena (Vi-
seras et al., 2006) (fi gura 8.17). Cuando el canal 
se vuelve totalmente inactivo pasa a constituir un 
lago en la llanura de inundación denominado lago 
en yugo (oxbow lake), que se rellena por un paque-
te lutítico de sedimento de decantación proceden-
te del desbordamiento del canal activo en su nue-
va ubicación (Marren et al., 2006). Esta capa 
lutítica, cuya base dibuja la morfología del fondo 
del canal residual, recibe el nombre de tapón de 
arcilla (clay plug) (fi gura 8.18).

Figura 8.15. Meandro en el río Velillos (Granada), en el que la 
vegetación marca las posiciones del canal principal y del canal 
de chute (o canal subsidiario). Además se observa la topografía 
acrecional de la barra de meandro.
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Acreción vertical
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Figura 8.16. Modalidades de abandono de canal meandriforme y secuencias 
resultantes de su relleno progresivo. Nótese el diferente espesor y caracterís-
ticas de los depósitos de abandono según el mecanismo que lo origina. Mo-
difi cado de Walker (1984).
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Abandono brusco

El abandono brusco ocurre normalmente cuando dos meandros del mismo canal orienta-
dos en el mismo sentido llegan a conectar entre sí. Esto puede ocurrir al progresar el despla-
zamiento lateral de los canales, y en general cuando la curva de un meandro supera los 180°. 
Se produce así un estrangulamiento del canal (neck cut off ) y la curva completa entre las dos 
que conectan queda abandonada, formándose al igual que en el caso anterior, un lago de ox-
bow, aunque en este caso más grande (fi gura 8.19). En el proceso de abandono brusco, la 
velocidad del fl ujo en el tramo de canal abandonado disminuye hasta cero de manera muy 

Figura 8.17. Detalle de estructuras tipo ripple de 
 corriente fosilizadas por arcilla de decantación que mar-
can el paso de una situación de canal activo, sometido 
a corrientes tractivas, a otra de canal abandonado, con 
instalación de un lago de oxbow. Pleistoceno, Cuenca 
de Guadix (Granada). Tomado de Viseras et al. (2006).

Figura 8.18. Tapones de arcilla que dibujan la morfología del fondo de un canal 
en fase de abandono. Pleistoceno, Cuenca de Guadix (Granada). Tomado de Vi-
seras et al. (2006).

Figura 8.19. Canal abandonado por un proceso de estrangulamiento, en el que se aprecia mayor grado de relleno 
en las zonas de conexión con el canal activo en relación con el resto del meandro abandonado, donde episódica-
mente se puede generar un lago de oxbow. Cuenca del río Po (Italia).
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rápida. De este modo, el intervalo de arenas con ripples que se sitúa por encima de los depó-
sitos de la fase activa del canal suele tener muy poco espesor y no alterna con depósitos lutí-
ticos. Por encima de las arenas, sin embargo se deposita un potente tapón de arcilla formado 
por los sedimentos que, procedentes del canal activo y en situaciones de crecida y desborda-
miento, alcanzan el lago y se decantan (fi gura 8.16).

Como ya adelantábamos en la pági-
na 262, existe otra posibilidad de abando-
no brusco: el proceso de avulsión (Kraus, 
2001; Stouthamer, 2001). La permanencia 
durante un prolongado intervalo de tiem-
po del cinturón de meandros en una mis-
ma posición del valle hace que los sucesivos 
pequeños desbordamientos del canal, acu-
mulen sedimento especialmente en sus ori-
llas. Esto permite también la acreción ver-
tical sobre el fondo del canal, hasta el 
punto de que puede llegar a situarse más 
alto que la superfi cie de la llanura de inun-
dación alejada del mismo. Así, después de 
un desbordamiento importante se puede 
producir una avulsión, con instalación del 
cinturón de meandros en la posición más 
deprimida de la llanura de inundación, 
quedando totalmente inactivo el antiguo 
cinturón aguas abajo del punto de avulsión 
y en una situación topográfi ca más elevada 
(fi guras 8.2 y 8.20).

Otras facies en canales en fase de abandono

Los depósitos anteriormente descritos próximos al margen de erosión, debidos a la inesta-
bilidad geotécnica del margen y al deslizamiento hasta el fondo del canal de bloques de sedi-
mento encajante se pueden conservar en el registro si se trata de material de importante co-
hesividad (es decir, cuando el canal se encaje en limos y arcillas de la llanura de inundación, 
pero no cuando lo haga sobre depósitos de canal más antiguos) y justamente antes de que se 
inicie el abandono del canal, pues de otro modo serían erosionados debido a su desplazamien-
to lateral (fi gura 8.10).

En la literatura se describen ejemplos en los que el canal en su fase de abandono constitu-
ye un lugar relativamente protegido en la llanura aluvial, de tal modo que es utilizado como 
cubil por organismos carroñeros, que transportan hasta aquí los cadáveres recolectados (fi gu-
ra 8.21). Esta actividad biológica da lugar a una facies especial, consistente en clastos arcillosos 
subangulosos de tamaño muy irregular, embebidos en una matriz arenosa y lutítica (fi gura 8.22). 
Esta facies de estructura caótica aparece dentro de un cuerpo de paredes de tendencia subver-
tical muy irregulares, que lo separan de los depósitos de abandono anteriormente descritos. 
También aparecen huellas de mamíferos y concentración de huesos (fi guras 8.23 y 8.24). Se 
trata de una facies exótica, debida a la deformación de los depósitos de la fase de abandono de 
canal por la carga local que ejerce el pisoteo de grandes animales (Viseras et al., 2006).

Los sedimentos arenosos y lutíticos correspondientes a la fase de abandono, cuando el 
canal se convierte en un lago de oxbow, con frecuencia aparecen bioturbados por la actividad 

Figura 8.20. Situación de un cinturón de meandros actual desplazado respecto a su 
posición anterior por un proceso de avulsión. Obsérvese la instalación de lagos de 
oxbow en tramos del canal abandonado. Cuenca del río Po (Italia).
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Figura 8.21. Reconstrucción del ambiente sedimentario del yacimiento de macromamíferos Fonelas P-1 (Pleisto-
ceno, Cuenca de Guadix, Granada). A) Valle axial con canales meandriformes entre los abanicos aluviales de los 
sistemas transversales interno y externo. B) Relleno de canal abandonado por un proceso de chute cut off . Este 
ambiente es ocupado por grandes mamíferos. B1, B2, B3 representan la localización de las asociaciones de facies 
en tres etapas evolutivas del relleno del canal, activo (B1), abandonado (B2) y establecimiento de condiciones 
de llanura de inundación (B3). Tomado de Viseras et al. (2006).
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Figura 8.23. Techo de una capa arcillosa formada en un canal en 
fase de abandono gradual. La reactivación del fl ujo se pone de 
manifi esto por las marcas de corriente. Contrastan las huellas de-
bidas al pisoteo de vertebrados y al arrastre de fragmentos de 
cadáveres por organismos carroñeros. Yacimiento Fonelas P-1, 
Pleistoceno, Cuenca de Guadix (Granada). Tomado de Viseras et 
al. (2006).

Figura 8.24. Acumulación de huesos de grandes mamíferos parcial-
mente alineados según la dirección de un canal meandriforme en 
fase de abandono gradual. Yacimiento Fonelas P-1, Pleistoceno, 
Cuenca de Guadix (Granada).

Figura 8.22. Facies caótica debida a 
la bioturbación por pisoteo animal so-
bre los depósitos de un canal mean-
driforme en fase de abandono. Pleis-
toceno, Cuenca de Guadix (Granada). 
Tomado de Viseras et al. (2006).
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de habitación y alimentación de diversos tipos de organismos, entre los que destacan crustáceos 
dulceacuícolas y moluscos (Bucheim et al., 2000; Pla et al., 2005) (fi gura 8.25).

Figura 8.25. Burrows debidos a la actividad de invertebrados dulceacuícolas sobre los sedimentos fi nos de un 
lago de oxbow instalado en un canal meandriforme abandonado. Yacimiento Fonelas P-1, Pleistoceno, Cuenca de 
Guadix (Granada). Tomado de Viseras et al. (2006).

Depósitos de desbordamiento

Cuando la descarga fl uvial excede la capacidad del canal, parte del agua se escapa por en-
cima de los márgenes, perdiendo velocidad de manera muy rápida al cesar su confi namiento. 
Este descenso de velocidad provoca el depósito de la fracción más grosera (normalmente are-
na y limo) en las proximidades del canal. Son los llamados depósitos de margen de canal (bank 
deposits). Así, únicamente queda en suspensión la fracción arcillosa, que se depositará encima 
de la capa de groseros y también en zonas más alejadas del canal, cuando se desequen las 
aguas de inundación. Se trata de los llamados depósitos de llanura de inundación (fl oodplain 
deposits) (fi guras 8.7 y 8.8). De este modo, es conveniente diferenciar fuera del canal dos zonas 
de características muy distintas en cuanto al tipo de sedimentación que se produce.

Depósitos próximos al canal

El depósito repetido de arena y limo en las proximidades del canal como consecuencia de 
sucesivos desbordamientos da lugar al desarrollo de un cuerpo junto al canal, elevado respec-
to a la llanura de inundación, que se conoce con el nombre de dique o bordo (levee). Local-
mente el dique se puede romper durante las avenidas, y las aguas de inundación se canalizan 
a través de esa rotura, lo cual permite el transporte del sedimento arenoso hasta posiciones 
más alejadas del canal, formando un cuerpo conocido como lóbulo de derrame (crevasse splay) 
(fi gura 8.7).

Depósitos de dique natural

El dique da lugar a un cuerpo en forma de cuña con su máximo espesor en las proximi-
dades del canal, junto al margen cóncavo o margen de erosión, y que se adelgaza progresi-
vamente hacia la llanura de inundación. Sus dimensiones son muy variables, dependiendo 
principalmente de las dimensiones de la cuenca de drenaje del canal junto al que se forma 
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(cuanto más extensa sea, mayor será la anchura de los diques) y 
del tipo de carga que transporte el río (mucha carga en suspensión 
favorece el desarrollo de anchos diques, Hudson y Heitmuller, 
2003). Así, se describen depósitos de dique de espesores desde 
decimétrico a métrico, y varias decenas de metros de extensión 
lateral.

Esta gran cuña de sedimentos está formada a su vez por pe-
queñas cuñas que corresponden a cada uno de los eventos de 
desbordamiento que se producen junto a ese margen del canal 
(fi gura 8.26). Cada una de estas pequeñas cuñas individuales pre-
senta una sucesión de litofacies y tamaño de partícula de energía 
decreciente, tanto hacia arriba como en sentido distal del ca-
nal (Viseras et al., 2006). Así, la base de la parte más cercana al 

canal puede ser ligeramente erosiva y estar cubierta 
por un delgado nivel de pebbles, en parte originados 
por la erosión del margen (este intervalo no siempre 
se reconoce). Por encima, y al alejarnos del canal se 
de sarrolla un nivel de arena con laminación horizon-
tal o ripples de corriente que marcan un sentido  de fl u-
jo aproximadamente perpendicular a la dirección 
local del canal principal. Finalmente se deposita 
un intervalo de limo y arcilla que muestra laminación 
horizontal de régimen de fl ujo bajo o laminación on-
dulada.

Las sucesivas capas que constituyen las cuñas in-
dividuales suelen organizarse en una secuencia verti-
cal estratocreciente, indicativa del progresivo acerca-
miento del canal en su dinámica de desplazamiento 
lateral (fi gura 8.27). Justamente por esta dinámica, 
en la mayor parte de los ejemplos, los depósitos de 
dique son eliminados por la erosión del propio canal 
y únicamente se conservan cuando se abandona el 
canal o en condiciones de muy alta subsidencia en la 
cuenca (fi gura 8.28).

Figura 8.28. Secuencia estratocreciente debida al desarrollo de un dique sobre el que fi nalmente se instala el 
canal. Trías del Borde sureste de la Meseta Ibérica. Modifi cado de Fernández et al. (2005).

Figura 8.26. Cuerpos con morfología de cuña formados en 
un dique natural. El margen erosivo del canal se aprecia en 
la parte superior derecha de la fotografía. El acuñamiento 
de los depósitos de dique se produce en el sentido de ale-
jamiento del canal (hacia la izquierda). Pleistoceno, Cuen-
ca de Guadix (Granada). Tomado de Viseras et al. (2006).

Figura 8.27. Depósitos de dique organizados en una sucesión estratocre-
ciente debida al acercamiento progresivo del canal. Trías del Alto Atlas, 
Marruecos.
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Depósitos de lóbulo de derrame

Un lóbulo de derrame individual da lugar a un cuerpo 
sedimentario de espesor máximo de 1-1,5 m y extensión la-
teral de unas pocas decenas de metros (Donselaar y Schmidt, 
2005). Su base es plana y su techo ondulado (fi guras 8.29 
y  8.30), mostrando facies de mayor energía hacia la parte 
central donde se puede depositar arena con laminación hori-
zontal de régimen de fl ujo alto, que evoluciona lateralmente 
a arena con ripples y arena con laminación cruzada hacia los 
extremos, donde termina el lóbulo (fi gura  8.31). En algu-

nos  casos se conserva el canal de derrame hacia la parte alta del cuerpo, con base erosiva, 
anchura inferior al metro y profundidad máxima que normalmente no supera 20-30 cm, re-
lleno por arena con estratifi cación cruzada en artesa (fi guras 8.31d y 8.32).

En la terminación de un lóbulo, cuando la tasa de acumulación de la llanura de inundación 
en la que se desarrolla es importante, la base aparece escalonada (fi gura 8.33). En estas zonas 
de extremo, la progradación del lóbulo puede dar lugar a una secuencia negativa (Friend et 
al., 1981), y se puede observar el depósito de capas lutíticas intercaladas entre las capas de 

Figura 8.30. Detalle de parte de un lóbulo de derrame donde se 
aprecia su acuñamiento por el techo (hacia la derecha). Trías 
del Borde sureste de la Meseta Ibérica.

Figura 8.29. Depósitos de llanura de inundación de un sistema meandriforme en los que se observan capas arenosas debidas al desarrollo 
de lóbulos de derrame que muestran base plana y techo ondulado. Trías del Borde sureste de la Meseta Ibérica.

Figura 8.31. a) Superposición de varios lóbulos de derrame con detalles de las facies de: b) arena con laminación horizontal de régimen de 
fl ujo alto, en la parte central de uno de los lóbulos, c) arena con estratifi cación cruzada planar en el extremo lateral de un lóbulo y d), are-
na con estratifi cación cruzada en artesa en un canal de derrame instalado sobre el lóbulo. Trías del Alto Atlas, Marruecos.
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arena, correspondientes a la decantación de fi nos en un momento in-
mediatamente posterior al depósito tractivo de cada fase de desarrollo 
del lóbulo, cuando la avenida pierde intensidad.

A diferencia de los depósitos de dique anteriormente descritos, los 
lóbulos de derrame suelen agruparse dando lugar a cuerpos mucho más 
extensos, pues en cada nueva posición del lóbulo, éste no se dispone en 
la misma vertical que el anterior, como sucede con las sucesivas cuñas 
de los diques, sino que ocupa una posición adyacente al lóbulo anterior, 
en un sector ahora más deprimido dentro de la llanura de inundación 
(fi gura 8.34).

Con frecuencia, los depósitos de lóbulo de derrame preceden a un 
evento de avulsión (Stouthamer, 2001). Esta circunstancia provoca que 
en muchos casos este cuerpo sedimentario quede parcial o totalmente 
eliminado por la erosión asociada al canal durante su nuevo emplaza-
miento.

Depósitos alejados del canal

En la llanura de inundación alejada del canal la sedimentación se produce de manera muy 
esporádica, cuando ocurren desbordamientos muy importantes. En esas situaciones puede 
darse depósito incluso de arena (capas de inundación laminar, sheet fl ood) al que sucede el 
depósito de sedimentos lutíticos. Las zonas deprimidas de la llanura de inundación, si el nivel 
freático es elevado, pueden constituir pequeños lagos (fi guras 8.8 y 8.34).

Capas de inundación laminar

Se trata de capas de pequeño espesor (en torno a 50 cm), y extensión lateral de cientos de 
metros o incluso de escala kilométrica (fi gura 8.35). Suelen mostrar evidencia de un fl ujo 

Figura 8.32. Pequeño canal de derrame instalado 
sobre los depósitos arenosos de un lóbulo de derra-
me. Trías del Borde sureste de la Meseta Ibérica.

Figura 8.33. Sección longitudinal de un lóbulo de derrame donde se observan la es-
tratifi cación cruzada y la base escalonada, debidas a las sucesivas fases de prograda-
ción (hacia la derecha). Trías del Borde sureste de la Meseta Ibérica.

Figura 8.34. Lóbulo de derrame debido a la rotura 
puntual de un margen. La morfología pone de ma-
nifi esto las diferentes fases de crecimiento del ló-
bulo. Se aprecian también los canales de derrame, 
y distalmente la llanura de inundación parcialmen-
te encharcada. Río Columbia, Canadá. (Foto Univ. 
de Utrech).

Figura 8.35. Delgadas y extensas capas de arena debidas a depósitos de inundación laminar, intercaladas en fi nos de desbordamiento. Trías 
del Borde sureste de la Meseta Ibérica.
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inicial muy rápido que da lugar a capas de arena con laminación horizontal. 
La corriente decelera y rápidamente pierde energía, depositando arena con 
ripples (a veces de tipo trepador, climbing, poniendo en evidencia que la tasa 
de sedimentación a partir de carga en suspensión es muy elevada) (fi gura 
8.36). La base de esta capa arenosa a veces muestra evidencias de una ligera 
erosión, lo cual suele ocurrir en las proximidades del canal, donde el fl ujo 
tiene mayor energía.

Finos de llanura de inundación

Se trata del material que queda en suspensión en las aguas procedentes 
de la inundación cuando éstas casi se han detenido y depositado la fracción 
más grosera, que forma parte de las capas de inundación laminar. Los siste-

mas fl uviales meandriformes suelen desarrollarse en tramos muy distales de las cuencas aluvia-
les, con lo cual tienen llanuras de inundación de muy baja pendiente. Así, este sedimento 
lutítico se deposita al evaporarse o infi ltrarse el agua de inundación, dando lugar a la aparición 
de una laminación horizontal por decantación de fi nos a partir de agua casi sin movimiento. 
El límite entre sucesivos eventos de inundación puede aparecer marcado por grietas de dese-
cación a techo de la capa de cada evento.

En clima árido, entre sucesivas inundaciones, el sedimento de la llanura puede ser reela-
borado por el viento (Marzo, 1992). La llanura de inundación suele ser colonizada por vege-
tación, especialmente abundante en clima húmedo (fi gura 8.37). Así, los depósitos de fi nos 
de desbordamiento frecuentemente aparecen afectados por procesos de alteración edáfi ca, en-
riqueciéndose en carbonato y mostrando rizolitos a causa de la actividad de raíces de plantas 
superiores y moteado de colores debido a cambios en el Eh de las aguas subterráneas, relacio-
nados con oscilaciones del nivel freático (Freytet y Plaziat, 1982; Alonso Zarza, 2003; Kraus, 
2001) (fi gura 8.38).

Figura 8.36. Laminación cruzada producida 
por ripples en depósitos arenosos de bidos a 
inundación laminar. La ligera tendencia trepa-
dora evidencia una carga en suspensión eleva-
da en el fl ujo. Trías del Borde sureste de la 
Meseta Ibérica.

Figura 8.37. Huellas de raíces correspondientes al crecimiento de plan-
tas superiores sobre los depósitos fi nos de la llanura de inundación de 
un sistema meandriforme. Plioceno, Cuenca de Guadix (Granada).

Figura 8.38. Rizocreciones debidas a la alteración edáfi ca en 
depósitos de llanura de inundación colonizada por vegetación 
en un sistema meandriforme. Plioceno, Cuenca de Guadix 
(Granada).
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Lagos efímeros

Las llanuras adyacentes a los canales fl uviales meandriformes suelen sufrir procesos de 
inundación. En climas donde no se produce importante evaporación, las zonas más deprimi-
das de la llanura (entre las que se encuentran los descritos canales abandonados) pueden estar 
ocupadas por un cuerpo de aguas quietas que persiste durante meses o incluso años (fi guras 8.8 
y 8.34). Esta inundación de áreas deprimidas también puede originarse por un simple ascen-
so del nivel freático, en un período húmedo.

Se forman así, además de los citados lagos de oxbow, lagos efímeros en los que puede ge-
nerarse un mudstone calcáreo con fauna de ostrácodos y gasterópodos debido a la precipitación 
de micrita en una masa de agua dulce con escasa energía mecánica (Marren et al., 2006; Pla 
et al., 2009).

Variaciones al modelo sedimentario clásico

Muchos ríos meandriformes difi eren en su funcionamiento del modelo clásico anterior-
mente descrito. Dicho modelo se estableció para condiciones de alta descarga, desarrollo com-
pleto de fl ujo helicoidal y transporte de carga tractiva arenosa y carga en suspensión lutitíca. 
Los cambios en estas condiciones se refl ejan tanto en la morfología del cauce como en la dis-
tribución del tamaño de grano y de las formas del lecho, y en consecuencia de las secuencias 
resultantes. Las variaciones al modelo clásico más destacables son las que describimos a con-
tinuación:

1. Muchos ríos meandriformes sufren modifi caciones periódicas en la descarga, que que-
dan refl ejadas en la morfología del cauce y en sus depósitos. De este modo algunas barras de 
meandro desarrollan perfi les escalonados relacionados con distintas situaciones en la descarga. 
No se dispone de muchos ejemplos al respecto y la barra de meandro en el río Red (Louisia-
na) descrita por Harms et al. (1963, fi gura 8.39) es un ejemplo clásico de esta situación. En 
este caso se diferencian dos niveles topográfi cos separados por un canal somero. La estratifi ca-
ción cruzada en surco domina la secuencia por encima y por debajo del escalón, el limo de-
positado durante la etapa de caída de la descarga cubre la base del canal somero y los mayores 
tamaños de grano se depositan hacia la parte alta de la barra de meandro. Todo ello produce 
algunas diferencias respecto de la secuencia granodecreciente descrita como característica del 

modelo clásico.
Los aspectos antes citados cobran espe-

cial signifi cado en ríos meandriformes que 
transportan una carga de sedimento de ta-
maño de grano grueso (coarse-grained 
meandering rivers). Estos presentan barras 
de meandro complejas, con varios niveles 
topografi cos, disectadas por canales subsi-
diarios (canales de chute) (Harms et al., 
1963; McGowen y Garner 1970; Levey, 
1978; Jordan y Prior, 1992). Estos canales 
subsidiarios aparecen sobre la barra de 
meandro y son, por tanto, más activos en 
alta descarga, cuando el fl ujo se divide a 
través de la barra. En el Mississippi, Jordan 
y Prior (1992) describen un canal de chute 
desarrollado sobre una gran barra de mean-
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Figura 8.39. Barra de meandro escalonada, con dos niveles topográfi cos. Río Red 
(Louisiana). Tomado de Harms et al. (1963).
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dro (fi gura 8.40), con una profundidad de unos 5 m. que parece haber migrado junto con la 
barra. El fondo de los canales de chute esta comúnmente cubierto de dunas, aunque en los 
ejemplos de grano grueso puede estar cubierto por grava, especialmente en el extremo de aguas 
arriba o proximal. Durante las etapas de baja descarga los canales de chute quedan abandona-
dos pudiendo cubrirse de sedimento de grano fi no (Harms et al., 1963; Jordan y Prior, 1992). 
Algunos de estos canales se van encajando en sucesivas fases de inundación hasta que capturan 
la descarga de forma permanente y el canal principal queda abandonado.

En su extremo de aguas abajo o distal, los canales de chute se hacen más someros, termi-
nando en una rampa que forma parte de la superfi cie principal de la barra de meandro (fi gu-
ra 8.40) (Jordan y Prior, 1992), o en una barra de chute (McGowen y Garner, 1970). Los ríos 
Amite y Colorado son ejemplos actuales bien conocidos de barras de meandro accidentadas 
por canales y sus barras asociadas (canales y barras de chute) (fi gura 8.41). En estos ríos, du-
rante los períodos de crecida, el fl ujo circula siguiendo dos trayectorias principales: una que 
sigue el thalweg y otra que atraviesa la superfi cie de la barra de meandro, excavando canales 
subsidiarios. La expansión del fl ujo a la salida de estos canales produce el depósito y la forma-
ción de barras de chute con caras de avalancha bien defi nidas de hasta 2-6 m. de altura. El 
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Figura 8.40. Barra de meandro en el río Mississippi mostrando un canal de chute, su rampa de chute asociada 
y un canal de crevasse abandonado. En sección se observa la relación entre el canal de chute, su rampa y la 
estructura interna resultante. También se puede observar el lodo depositado en la parte alta de la barra de mean-
dro y en el canal de chute. Tomado de Jordan y Prior (1992).
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resultado es que un set de estratifi cación cruzada inusualmente potente, con superfi cies de 
reactivación (Levey, 1978), aparece dentro de la secuencia (fi gura 8.41B), que por lo demás 
puede estar construida por estratifi cación cruzada planar y en surco de escala más pequeña. 
Dicha secuencia difi ere respecto de la secuencia granodecreciente (F.U.) clásica al desarrollar 
tendencias granocrecientes, o al menos no claramente granodecrecientes.

2. Desde la aparición de los trabajos de Bagnold 
(1960) y de Leeder y Bridges (1975) existen dudas sobre 
la aplicabilidad del modelo de fl ujo helicoidal simple en la 
curva del meandro. Para curvaturas elevadas (rm/w < 2, 
donde rm es el radio de curvatura de la línea media del 
canal y w su anchura) se produce una separación de fl ujo 
en el extremo situado corriente abajo de la barra de mean-
dro. Este fenómeno es el responsable del depósito de par-
te de la carga transportada en suspensión (arena fi na, limo 
y arcilla) en el interior del canal, ya sea en forma de ban-
cos cóncavos (concave benches, Nanson y Page, 1983) o de 
barras de scroll (Nanson, 1980) (fi guras 8.42 y 8.43). La 
formación de este tipo de depósitos contradice la idea de 
que los depósitos de canal están exclusivamente formados 
por carga tractiva. Además, la existencia de sedimentación 

en los márgenes cóncavos contradice el esquema 
teórico de la dinámica de los meandros, demos-
trando que la acreción lateral no se produce ex-
clusivamente en los márgenes convexos.

Similares conclusiones se desprenden del tra-
bajo de Burge y Smith (1999), al poner de ma-
nifi esto que en canales confi nados en un valle 
aluvial o no-confi nados en los que el fl ujo choca 
perpendicularmente con la pared del valle fl uvial, 
o con depósitos resistentes (p. ej., tapones de ar-
cilla generados por el relleno de lagos de oxbow) 
tiene lugar un proceso de separación de fl ujo que 
genera un fl ujo de sentido opuesto al de la co-
rriente principal. Los remolinos asociados a este 
fl ujo inverso producen erosión que da lugar a la 
formación de un canal secundario hacia la parte 
alta de la barra de meandro (fi gura 8.44). Dicho 
canal secundario puede ser lugar de erosión en 
situaciones de alta descarga y depósito de fi nos 
en baja descarga, con el resultado de la genera-
ción de dos secuencias granodecrecientes super-
puestas y depósito de material fi no en el canal 
(fi gura 8.45).
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Figura 8.42. Diagrama esquemático de depósito de sedimentos de 
grano fi no en el margen cóncavo de una curva de meandro. Río 
Murrumbidgee. Tomado de Nanson y Page (1983).
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A.  Alta descarga.
La zona de remolinos de acreción es activa 
y migra lateralmente. La zona de separación 
del canal es amplia y hay una mezcla 
significativa entre las direcciones del flujo 
principal y el inverso. Las velocidades en el 
canal colgado son altas y el lecho se erosiona 
activamente.

B.  Baja descarga.
Los remolinos son inactivos porque la 
separación del flujo se reduce y las velocidades 
caen hasta casi cero en el canal colgado. 
*En ríos con carga en suspensión elevada el 
limo se deposita formando una capa potente 
sobre la base del canal colgado.

C.  Siguiente alta descarga.
Aparece la separación de flujo y los remolinos 
de acreción se activan. La zona de separación 
del flujo y el canal colgado son activos. El canal 
colgado erosiona en la capa de limo y deposita 
un lag que es cubierto al progradar éste en la 
dirección del valle fluvial (hacia la izquierda).

Figura 8.44. Ilustración en tres etapas de los procesos de acumulación de una capa de limo en un canal colgado 
sometido a acreción por remolinos. A) Alta descarga, los remolinos producen acreción y erosión lateral. B) En baja 
descarga, se produce cierta desconexión con el canal principal y el limo en suspensión se deposita en el canal 
colgado. C) La siguiente situación de alta descarga reactiva los procesos de erosión y de separación de fl ujo, 
erosionándose parte de la capa limosa en el canal colgado y generándose depósito de material grosero sobre el 
limo. Modifi cado de Burge y Smith (1999).



Sistemas aluviales de alta sinuosidad

285

Dirección de acreción

Canal principal

Elevaciones y depresiones en
depósitos de desbordamiento

Depósitos del canal colgado

Estratificación producida
por los remolinos de acreción

Depósitos de remanso

Depósitos del canal principal

Cresta en la
zona de

separación

Material no aluvial

Arena Limo y arcilla Guijarros Flujo normal Flujo inverso

Leyenda

Zona de
separación 

de flujo

Canal 
colgado,

flujo inverso

Su
pe

rfi
ci

e 
de

 a
cr

ec
ió

n 
en

 c
an

al
 p

rin
ci

pa
l

Su
perfi

cie
 d

e 
ac

re
ci

ó
n

 e
n

 c
an

al
 c

o
lg

ad
o

S N

Figura 8.45. Perfi l transversal del canal y remolinos de acreción en el río Kootenay. El fl ujo normal ocupa el ca-
nal principal y el fl ujo inverso ocupa el canal colgado. La sedimentación prograda en la dirección del valle fl uvial 
por acreción lateral produciendo estratifi cación con inclinación de 12 a 25° según la dirección del valle fl uvial. 
El lodo se deposita en el canal colgado durante las fases de baja descarga, lo que genera dos secuencias grano-
decrecientes resultado del depósito en los canales principal y colgado. Modifi cado de Burge y Smith (1999).

Otra complicación puede estar relacionada con el establecimiento del fl ujo helicoidal en 
la curva del meandro, pues en algunos canales meandriformes este fl ujo puede estar desfasado 
con respecto a la geometría de la curva y no se establece en el punto de infl exión, sino que 
persiste alguna distancia en la curva siguiente. En el río Wabash, el modelo de fl ujo en alta 
descarga en la parte aguas arriba de una barra de meandro es heredado de la curva anterior 
(Jackson, 1975, 1976) y solamente en la parte aguas abajo de la superfi cie de la barra la rota-
ción es como en el modelo clásico. En consecuencia la distribución del tamaño de grano y de 
las morfologías de fondo difi ere de la secuencia clásica en la parte aguas arriba y la secuencia 
vertical de facies puede ser diferente.

3. Siguiendo a Jackson (1978), el grado de aplicabilidad del modelo clásico, y especial-
mente la secuencia granodecreciente depende en gran manera de la granulometría de la carga 
de sedimento transportada, pudiendo diferenciarse cuatro tipos de corrientes meandriformes 
(Miall, 1985) (fi gura 8.46):

• Ríos meandriformes con una carga esencialmente lutítica (muddy, fi ne-grained meande-
ring rivers).

• El modelo clásico de río meandriforme, con carga tractiva arenosa y carga en suspensión 
lutitíca (mixed-load meandering rivers).

• Ríos meandriformes con una carga tractiva integrada por arenas groseras y gravas (coar-
se-grained meandering rivers).

• Ríos meandriformes con una carga tractiva dominada por grava (gravelly meandering 
rivers).

Los ríos meandriformes del primer tipo se caracterizan por una carga de sedimento inte-
grada por arena fi na, limo y arcilla. Las formas del lecho más abundantes son los ripples.
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Algunas descripciones de corrientes fl uviales con una carga esencialmente lutítica han sido 
efectuadas por Taylor y Woodyer (1978) y Woodyer et al. (1979). Estas corrientes producen 

depósitos de canal (fi gura 
8.47) en los que éste se re-
llena por acreción lateral de 
los márgenes cóncavos y 
convexos, sin que exista una 
topografía de barras de 
meandro bien desarrollada.

En relación con los ríos 
meandriformes que trans-
portan una carga de sedi-
mentos de tamaño de grano 
grueso, los ejemplos ac-
tuales mejor conocidos son 
los ríos Amite y Colora-
do  (McGowen y Garner, 
1970). Las particularidades 
de las barras de meandro 
que desarrollan y las consi-
guientes diferencias, respec-
to del modelo clásico, de la 
secuencia vertical de facies, 
derivadas de la actuación di-
námica de tales ríos han 
sido recogidas en el punto 1 
de este apartado.

Los ríos meandriformes 
que transportan grava tien-
den a desarrollar valores de 

1 2

3 4

Figura 8.46. Modelos de corrientes meandriformes: 1) con carga tractiva dominada por grava; 2) con carga trac-
tiva integrada por arena gruesa y grava; 3) modelo clásico con carga tractiva dominada por arena y carga en 
suspensión lutítica; 4) con carga esencialmente lutítica. Obsérvese el progresivo incremento de la sinuosidad del 
canal del modelo 1 al 4. Tomado de Miall (1985).

Figura 8.47. Sección transversal idealizada de un canal en el 
río Barwon y secuencia ideal de facies. A: yacente y/o encajan-
te. B: depósitos de banco inferior integrados por arenas con 
delgadas laminas de lutitas. C: lutitas con intercalaciones are-
nosas en la parte media y superior del banco. D: lutitas oscuras 
de relleno de canal abandonado. Tomado de Taylor y Woodyer 
(1978).

Banco superior Banco de margen cóncavo

Banco medio

Banco inferior

AntiguosSedimentos

15

10

5

m

0 30 60

D

C

B

A



Sistemas aluviales de alta sinuosidad

287

sinuosidad algo más bajos que los arenosos y pueden llegar a ser gradacionales con los de 
baja  sinuosidad caracterizados por el desarrollo de barras laterales. El río Endrick (Bluck, 
1971) es el ejemplo actual mejor conocido. En este río (fi guras 8.9 y 8.48) el márgen con-
vexo muestra una clara diferenciación en niveles topográfi cos y las barras de meandro apa-
recen como amplias plataformas de techo plano, en las que se observa una clara segregación 
por tamaños de grano en el sentido de la corriente (la grava predomina hacia la cabeza de 
la barra, en las porciones situadas aguas arriba y la arena, en la zona de cola, (porciones 
situadas aguas abajo, Bluck, 1971; Levey, 1978). La secuencia vertical resultante se ilustra 
en la fi gura 8.48.

En el río Jarama (fi gura 8.49) las gravas constituyen el mayor volumen de la barra de 
meandro, incluso contribuyendo al desarrollo de una topografía con crestas y depresiones 
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Figura 8.48. Modelo deposicional y secuencia vertical de facies para una corriente meandriforme con una carga tractiva rica en grava. Río 
Endrick (Escocia). Nótese la tendencia granocreciente de los depósitos de barra de meandro. Tomado de Bluck (1971) (ver también fotogra-
fía del río en fi gura 8.9).
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(ridges and swales) en el techo de la misma (Arche, 1983). Esta topografía puede quedar enterra-
da por limo y arena en las fases de alta descarga sin que se produzca erosión, o por una unidad 
de arena más espesa con base erosiva, que pudiera resultar del establecimiento de un canal, en 
la fase de alta descarga, encajado en el techo de la barra de grava, posiblemente en relación 
con una topografía de crestas y depresiones previa.

Figura 8.49. Aspecto parcial de la llanura aluvial en la Cuenca del río Jarama (Madrid). Se aprecia la posición 
de los canales activo y abandonado, así como el punto en el que se produjo la avulsión.

ARQUITECTURA ESTRATIGRÁFICA DEBIDA A LA DINÁMICA 
DE SISTEMAS MEANDRIFORMES

La distribución tridimensional de los depósitos de canal y de desbordamiento (incluyendo 
tanto a los de margen de canal como a los que se producen alejados de éste en la llanura de 
inundación) defi ne lo que se conoce como arquitectura estratigráfi ca aluvial (Nijman y Puig-
defábregas, 1978; Marzo et al., 1988). Para defi nir un patrón de arquitectura en un sistema 
fl uvial meandriforme, habrá que tener en cuenta la morfología y las dimensiones de los cuer-
pos de sedimento grosero (principalmente arena, aunque en algunos ejemplos también grava), 
el grado de interconexión que exista entre ellos, así como la proporción relativa que ocupan 
estos cuerpos (correspondientes sobre todo a depósitos de canal y de margen de canal) respec-
to a los sedimentos fi nos, frecuentemente edafi zados, de la llanura de inundación (fi gura 8.50).

A continuación mostramos la sucesión de litofacies más característica derivada del funcio-
namiento del que hemos llamado modelo clásico, así como algunas claves responsables de la 
aparición de distintos estilos de arquitectura en cuencas aluviales construidas por la actuación 
de sistemas meandriformes.

Secuencia vertical de litofacies típica

La dinámica de desplazamiento lateral del canal por infl uencia de la erosión preferencial 
en uno de los márgenes y la acumulación de sedimento por acreción lateral en el otro, es res-
ponsable de que en muchos casos se suceda una superposición sistemática de los depósitos 
debidos a los distintos subambientes descritos.

Así, se puede hablar de una secuencia vertical de litofacies típica, propuesta por Walker 
(1979) a partir de la observación de un gran número de ejemplos paleozoicos de Gran Breta-
ña y Norteamérica. Tres décadas después, esta secuencia sigue constituyendo un patrón reco-
nocible en muchos sistemas actuales y fósiles, especialmente cuando domina el tamaño arena 
en el sedimento (Purkait, 2006; Viseras et al., 2006; Fustic, 2007).
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Se trata simplifi cadamente de una secuencia granode-
creciente instalada sobre una base erosiva y formada por 
los depósitos groseros de lag a los que se superponen capas 
de arena con tendencia granodecreciente y que se suelen 
organizar con estructura interna de estratifi cación cruzada 
en artesa, para continuar con arena con laminación cruza-
da tipo ripple. Estos dos últimos intervalos pueden alternar 
con arena laminada horizontalmente. Hasta aquí se trata 
de los depósitos generados por acreción lateral dentro del 
canal. La secuencia continúa cuando el canal se ha despla-
zado lateralmente y en la vertical donde se encontraba an-
teriormente se produce el depósito de lutitas de desborda-
miento acumuladas por acreción vertical en la llanura de 
inundación (fi gura  8.51). Este sedimento fi no eventual-
mente puede verse sometido a procesos de desecación y 
edafi zación, como se ha descrito más arriba. En algunos 
ejemplos, entre los dos intervalos principales, arenoso y 
lutítico, se puede diferenciar un intervalo intermedio don-
de alternan arena con ripples y lutitas de decantación, co-
rrespondiente al abandono progresivo del canal (Viseras et 
al., 2006) (fi gura 8.52).
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(point bar)

Acreción vertical
Canal abandonado

Acreción lateral
Barra de meandro
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Figura 8.50. Aspecto de campo (a) e interpretación (b) del relleno de un canal meandriforme. En el centro su-
cesión estratodecreciente (relleno de canal abandonado) y a ambos lados, los extremos de dos barras de meandro 
sucesivas. Trías del Borde sureste de la Meseta Ibérica. Modifi cado de Fernández et al. (2005).
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Patrones de arquitectura estratigráfi ca posibles y factores implicados

Independientemente de que en la mayoría de las cuencas aluviales donde operan sistemas 
meandriformes es muy frecuente encontrar sistemáticamente la repetición del patrón secuen-
cial simple descrito en el apartado anterior, hay que tener en consideración otra serie de cir-
cunstancias relatadas más arriba, que son propias del sistema meandriforme, y que infl uyen 
de manera determinante para que la arquitectura de estas cuencas muestre una serie de rasgos 
diferentes en relación a la que se obtiene en cuencas aluviales construidas por la dinámica de 
ríos de otros estilos.

Hay que considerar como «ruido de fondo» la dinámica de migración lateral del canal 
en un sentido constante para cada tramo de curva, que da lugar a la superposición de fi nos 
de llanura de inundación sobre depósitos groseros de canal, pero también las posibilidades 
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de alteración de esta dinámica y, por tanto, de sus productos sedimentarios, debido a los 
citados procesos de abandono de canal por causas inherentes al propio sistema fl uvial (fac-
tores autogénicos o autocíclicos). Así, eventos de estrangulamiento, de chute cut off  y de 
avulsión, van a imprimir rasgos particulares a la arquitectura aluvial (Halfar et al., 1998; 
Gao, 2004).

La relación anchura/altura que se obtiene en los cuerpos de grava y/o arena embebidos en 
fi nos y la proporción relativa que ocupan en la arquitectura completa depende, además de las 
variables citadas, de otros factores, también clasifi cables como autogénicos, como son la fre-
cuencia con la que se producen los procesos de abandono, especialmente los debidos a avulsión, 
la tasa de acreción vertical en la llanura de inundación y la anchura de la cuenca aluvial, que 
marca los límites máximos entre los cuales se puede producir la migración lateral de los cana-
les y su cambio de posición por avulsión (Marzo, 1992). Además, se deben considerar los 
efectos que puede tener la abundancia y el tipo de vegetación en la llanura de inundación. 
Este factor infl uye notablemente sobre la mayor o menor estabilidad de los márgenes del canal 
y, por tanto, sobre el grado de difi cultad para la migración lateral, así como sobre el carácter 
más o menos erosionable de la llanura de inundación por la acción de aguas de arroyada en 
situaciones de desbordamiento. Esta erosión superfi cial puede infl uir en un doble sentido so-
bre la arquitectura resultante: por un lado elimina sedimentos fi nos de desbordamiento, que 
son reciclados y redepositados en partes más bajas de la llanura o reconducidos al canal prin-
cipal e incorporados de nuevo al ciclo fl uvial, y por otro facilita la creación de zonas deprimi-
das en la llanura de inundación susceptibles de constituirse en el asiento de una nueva ubica-
ción del canal y del cinturón de meandros, facilitando así la avulsión. En este mismo sentido, 
también se deben tener en cuenta como infl uyentes en la arquitectura aluvial los efectos sobre 
la mayor o menor estabilidad de los canales que ejercen la compactación (muy diferente en 
sedimentos groseros y en fi nos) y la pedogénesis.

En cuanto a los factores alogénicos que más signifi cativamente van a infl uir sobre la arqui-
tectura está, por supuesto, la tectónica, que imprime alteraciones de muy distinto orden de 
magnitud, las fl uctuaciones climáticas de distinta escala, que determinan períodos de muy 
diferente grado de humedad en las cuencas, así como frecuentes cambios en la descarga fl uvial 
y, por último, los cambios del nivel de base, que imprimen modifi caciones al perfi l de equili-
brio fl uvial desencadenando procesos de incisión o de agradación.

En defi nitiva, todos estos factores de control auto y alogénico se pueden combinar de muy 
diversas maneras para marcar patrones específi cos de cada cuenca en lo referente a la tasa de 
divagación de los canales meandriformes sobre su llanura de inundación y a la capacidad que 
muestre la cuenca para acomodar el volumen de aportes que genera el canal y sus procesos de 
desbordamiento. De un modo muy simplifi cado, Nichols (1999) establece cuatro patrones 
básicos de arquitectura aluvial (aplicables al estilo meandriforme), considerando un volumen 
de aportes constante, en función de la mayor o menor frecuencia de los procesos de avulsión 
y de cual sea la tasa de subsidencia (fi gura 8.53). Se obtendrán así cuerpos de arena y/o grava 
que corresponden a canales simples o multiconstruidos, y que pueden aparecer aislados entre 
los fi nos de la llanura de inundación o interconectados entre sí. La construcción de unos u 
otros estilos de arquitectura aluvial tiene unas implicaciones determinantes desde el punto de 
vista de la geología aplicada, pues marca la calidad de estas sucesiones como almacenes de hi-
drocarburos, como acuíferos detríticos o como potenciales emplazamientos para residuos in-
dustriales o gases contaminantes.
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RÍOS ANASTOMOSADOS

Características y condiciones para su desarrollo

Las corrientes fl uviales anastomosadas, como señalamos al principio del capítulo se carac-
terizan por presentar un entramado de estrechos canales que se conectan y desconectan entre 
sí. A diferencia de los sistemas trenzados, estas bifurcaciones y confl uencias se suceden valle 
abajo a distancias que superan en muchas veces la anchura de los canales. Los cauces pueden 
presentarse con valores de sinuosidad muy variables, si bien estos suelen ser altos. También es 
un rasgo característico de estos sistemas, a diferencia de los trenzados y de los meandriformes, 

la gran estabilidad de los canales, que suelen desarrollar diques 
muy continuos en ambos márgenes, bien fi jados por vegetación 
(fi gura 8.54).

Los canales anastomosados normalmente aparecen en zonas 
de muy poca pendiente de las cuencas aluviales, tales como cié-
nagas, marismas o llanuras deltaicas (Axelsson, 1967; Makaske et 
al., 2007), donde se dan condiciones de gran humedad, lo que 
mantiene activos simultáneamente a muchos canales y permite 
al mismo tiempo un gran desarrollo de vegetación, que ayuda a 
estabilizar sus márgenes (Marzo, 1992). No obstante, Rust y Le-
gun (1983) describen la aparición de un patrón fl uvial anasto-
mosado en un contexto climático árido, como consecuencia de 
una importante disminución de la descarga en un sistema aluvial 
que previamente fue trenzado.

Avulsión más frecuente
(menos migración lateral)

Tasa de subsidencia lenta
(relleno de canal > desbordamiento)

Tasa de subsidencia rápida
(relleno de canal < desbordamiento)

Avulsión menos frecuente
(más migración lateral)

Figura 8.53. Arquitectura estratigráfi ca de los depósitos de ríos meandriformes. El grado de interconexión entre 
los cuerpos de areniscas, que corresponden a antiguos canales, es función de la frecuencia relativa con que 
 ocurren los procesos de avulsión y de los valores de la tasa de subsidencia. Modifi cado de Nichols (1999).

Figura 8.54. Red de drenaje típica de un sistema fl uvial 
anastomosado, exhibiendo canales estrechos interconecta-
dos, y con márgenes muy estables, bien fi jados por vege-
tación, y áreas de intercanal. Río Columbia, Canadá (foto, 
H. J. A. Berendsen).
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Para que se produzca esta particular inmovilidad de subambientes a lo largo del tiempo se 
deben dar además unas condiciones específi cas, como pueden ser la existencia de un nivel del 
mar en rápido ascenso, que desencadena la agradación de la llanura costera, o una subsidencia 
muy importante, superior a la tasa de aporte. Smith y Putman (1980) indican los contextos 
geológicos propios de cuencas intramontañosas y de antepaís como idóneos para el desarrollo 
de este tipo de sistemas fl uviales. Fernández et al. (1993) y Törnqvist et al. (1993) muestran 
ejemplos en sistemas lejanos a la costa en los que el citado apilamiento vertical de facies se 
produce en sistemas de drenaje axiales como resultado de la obstrucción parcial del valle por 
el importante desarrollo de abanicos aluviales transversales al eje de la cuenca fl uvial (fi gu-
ra 8.55). Viseras et al. (2009) muestran un ejemplo actual en el que se produce en no más de 
tres décadas una rápida transformación de un sistema trenzado en otro anastomosado debido 
al efecto combinado de la instalación de un nivel de base local (por la construcción de una 
presa) y de la obstrucción casi total del drenaje axial por la progradación del abanico deltaico 
generado en la desembocadura de un canal transversal afl uente. Luzón et al. (2008) muestran 
como la posición de un canal y sus posibilidades de migración sobre la llanura de inundación 
pueden estar además condicionadas por fenómenos de subsidencia local debido a la existencia 
de terrenos karstifi cados en el subsuelo. Zhang et al. (1997) describen una potente sucesión 
aluvial pérmica, en la que el desarrollo de canales anastomosados corresponde a un contexto 
de cortejo sedimentario transgresivo.

Figura 8.55. Ejemplo de transformación de un sistema fl uvial trenzado en anastomosado por obstrucción del 
drenaje axial debido a una reciente colada volcánica que invade el valle. En la parte superior derecha de la ima-
gen se observa como se reestablece el estilo trenzado aguas abajo de la obstrucción. Islandia.

Subambientes, facies y arquitectura estratigráfi ca

Desde el punto de vista sedimentológico, lo más destacable de estos sistemas es el hecho 
de que los canales y la llanura de inundación permanecen en el mismo lugar durante largos 
intervalos de tiempo (Smith y Smith, 1980; Smith, 1983), generando una arquitectura estra-
tigráfi ca que muestra el apilamiento vertical del mismo tipo de facies, sin que se produzca la 
típica migración lateral de los cinturones de facies y la alternancia de depósitos de canal y de 
llanura de inundación en una misma vertical, que caracteriza a las sucesiones aluviales gene-
radas a partir de sistemas trenzados y meandriformes (fi gura 8.56).

En sistemas anastomosados se han identifi cado prácticamente los mismos subambientes 
que en sistemas meandriformes de tramos muy distales de las cuencas aluviales, si bien las 
características de los cuerpos sedimentarios que generan son bien diferentes. Así, Smith y Smith  
(1980) establecen seis asociaciones de litofacies que caracterizan al canal, sus diques, sus ló-
bulos de derrame, así como a lagos, marismas y ciénagas desarrollados en las áreas de inter-
canal.

Los canales, rellenos de arena o de grava fi na tienen muy escaso desarrollo lateral (Gibling 
et al., 1998), dando lugar a cuerpos de geometría acintada (ribbon-like, Friend, 1983), limi-
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tados por diques que se desarrollan simétricamente a ambos lados. El único mecanismo de 
abandono del canal es la avulsión (Fernández et al., 1993; Makaske et al., 2007). En lagos y 
marismas que ocupan gran parte de las áreas de intercanal se depositan lutitas ricas en materia 
orgánica, que pueden intercalar lentejones arenosos correspondientes a lóbulos de derrame 
originados por la rotura de los diques en eventos de crecida importante (Marzo, 1992). En las 
ciénagas se generan horizontes de carbón.

Fernández et al. (2005) muestran un ejemplo de sistema anastomosado en las facies de 
capas rojas triásicas de la cobertera tabular de la Meseta Ibérica en el que se identifi ca una 
llanura aluvial de más de 15 km de anchura en la que canales, barras e islas permanecen du-
rante un prolongado intervalo de tiempo en una misma posición.

Un problema para reconocer los sistemas anastomosados en sucesiones fósiles es la necesidad 
de identifi car rasgos que pongan en evidencia la existencia simultánea de varios canales activos.

AGRADECIMIENTOS

Los autores agradecen la fi nanciación económica de los proyectos CGL2005-6224/BTE 
(MEC-FEDER), GCL2009-07830/BTE (MICINN-FEDER), CGL200905768-E/BTE (MI-
CINN) e IGME 2005-009 y del Grupo de Investigación RMN-022 Geología Sedimentaria y 
Aguas Subterráneas del Plan Andaluz de Investigación (Junta de Andalucía) y la colaboración 
prestada por S. Pla en la confección de algunas fi guras.

BIBLIOGRAFÍA

Alonso Zarza, A. M. (2003): Palaeoenvironmental signifi cance of palustrine carbonates and calcretes 
in the geological record. Earth-Science Reviews, 60, 261-298.

Allen, J. R. L. (1965): Finning upward cycles in alluvial successions. Geol. J., 4, 229-246.
— (1970a): Physical processes of sedimentation. Allen and Unwin.
— (1970b): Studies in fl uviatile sedimentation: a comparison of fi ning upwards cyclothems with special 

reference to coarse member composition and interpretation. J. Sed. Petrol., 40, 298-323.
Arche, A. (1983): Coarse-grained meander lobe deposits in the Jarama River, Madrid, Spain. En J. D. 

Collinson y J. Lewin (eds.), Modern and ancient fl uvial systems, Spec. Publ. Int. Assoc. Sediment., 6, 
313-321.

Isla Lago

Canal

Lóbulo
de derrame

Dique

Marisma-ciénaga

Carbón

Canal
de derrameLutita con

materia orgánica
Arena de lóbulo

de derrame

Arena y limo

Grava y arena
de canal

Figura 8.56. Distribución de facies en un sistema fl uvial anastomosado. Nótese el patrón de acumulación de 
sedimentos en los distintos subambientes por acreción vertical. Los canales permanecen largos intervalos de tiem-
po en la misma posición, estabilizados gracias a la resistencia de los lodos y el material orgánico acumulados en 
las áreas de desbordamiento. Tomado de Smith y Smith (1980).



Sistemas aluviales de alta sinuosidad

295

Axelsson, V. (1967): Th e Laitaure Delta, a study of deltaic morphology and processes. Geogr. Annlr., 
49A, 1-127.

Bagnold, R. A. (1960): Some aspect of the shape of river meanders. Prof. Pap. U. S. Geol. Survey, 
282-E.

Bluck, B. J. (1971): Sedimentation in the meandering River Endrick. Scott. J. Geol., 7. 93-138.
Bridge, J. S. (1975): Computer simulation of sedimentation in meandering streams. Sedimentology, 

22, 3-44.
— (1978): Palaeohydraulic interpretation using mathematical models of contemporary fl ow and sedi-

mentation in meandering channels. En A. D. Miall (ed.), Fluvial Sedimentology. Can. Soc. Petrol. 
Geol, 5, 723-742.

Bucheim, H. P.; Brand, L. R. y Googwin, H. T. (2000): Lacustrine to fl uvial foodplain deposition 
in the Eocene Bridger Formation. Palaeogeogr., Paleoclimatol., Paleoecol., 162, 191-209.

Burge, L. M. y Smith, D. G. (1999): Confi ned meandering river hedí accretions: sedimentology, 
channel geometry and depositional processes. En N. D. Smith y J. Rogers (eds.), Fluvial Sedimen-
tology VI, Spec. Publs. Int. Ass. Sediment., 28, 113-130.

Cant, D. J. (1982): Fluvial Sacies Models. En P. A. Scholle y D. Spearing (eds.), Sandstones Depositio-
nal environments. American Association of Petrleum Geologists. Memoir, 31.

Corney, R. K. T.; Peakall, J.; Parsons, D. R.; Elliot, L.; Amos, K.; Best., J. L.; Keevil, G. M. e 
Ingham, D. B. (2006): Th e orientation of helical fl ow in curved channels. Sedimentology, 53, 249-
257.

Donselaar, M. E. y Schmidt, J. M. (2005): Integration of outcrop and borehole image logs for high-
resolution facies interpretation; example from a fl uvial fan in the Ebro Basin, Spain. Sedimentology, 
52, 1021-1042.

Fernández, J.; Bluck, B. J. y Viseras, C. (1993): Th e eff ects of fl uctuating base level on the structu-
re of alluvial fans and associated fan delta deposits: an example from the Tertiary of the Betic Cor-
dillera, Spain. Sedimentology, 40, 879-893.

Fernández, J.; Dabrio, C. y Viseras, C. (2005): Triassic Fluvial Sandstones (Central South Spain)- An 
Excellent Analogue for the TAGI Reservoir of Algeria. European Association of Geoscientists and En-
gineers, Van Houten (Holanda).

Freytet, P. y Plaziat, J. C. (1982): Continental carbonate sedimentation and pedogenesis-Late Cre-
atacous and early Tertiary of southern France. Contributions to Sedimentology, 12, 1-213.

Friend, P. F.; Marzo, M.; Nijman, W. y Puigdefábregas, C. (1981): Fluvial sedimentology in the 
Tertiary South Pyrenean and Ebro Basins, Spain. En T. Elliot (ed.): Field guides to modern and an-
cient fl uvial systems in Britain and Spain, 441-450.

Fustic, M. (2007): Stratigraphic Dip Analysis – A novel application for detailed geological modelling 
of point bars, and predicting bitumen grade, McMurray Formation, Northeast Alberta. Natural 
Resources Research, 16, 31-43.

Gao, C. (2004): Sedimentary facies changes and climatic-tectonic controls in a foreland basin, the 
Urumqi River, Tian Shan, northwest China. Sedimentary Geology, 169, 29-46.

Gibling, M. R.; Nanson, G. C. y Maroulis, J. C. (1998): Anatomosing river sedimentation in the 
Channel Country of central Australia. Sedimentology, 45, 595-619.

Halfar, J.; Riegel, W. y Walther, H. (1998): Facies architecture and sedimentology of a meandering 
fl uvial system; a Paleogene example from the Weisselster Basin, Germany. Sedimentology, 45, 1-17.

Harms, J. C.; Mackenzie, D. B. y McCubbin, D. G. (1963): Stratifi cation in Modern sands of the 
Red River, Louisiana. J. Geol., 71, 566-580.

Hudson, P. F. y Heitmuller, F. T. (2003): Local and watershed-scale controls on the special variabi-
lity of a natural levee deposits in a large fi ne-grained fl oodplain, lower Panuco Basin, Mexico. 
Geomorphology, 56, 255-269.

Jackson II, R. G. (1975): Velocity-bed-form-texture-patterns of meanders bends in the Lower Wabash 
River of Illinois and Indiana. Bull. Geol. Soc. Am., 86, 1511-1522.

— (1976): Depositional model of point bars in the Lower Wabash River. J. Sed. Petrol., 579-594.
— (1978): Preliminary evaluation of lithofacies models for meandering alluvial streams. En A. D. Miall 

(ed.), Fluvial Sedimentology. Can. Soc. Petrol. Geol., 5, 543-576.



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

296

Jordan, D. W. y Pryor, W. A. (1992): Hierarchical levels of heterogeneity in a Mississippy River 
meander belt and application to reservoir systems. Buu. Am. Assoc. petrol. Geol., 76, 1601-1624.

Kostic, B. y Aigner, T. (2007): Sedimentary architecture and 3D ground penetrating radar analysis 
of gravelly meandering river deposits (Neckar Valley, SW Germany). Sedimentology, 54, 789-808.

Kraus, M. J. (2001): Sedimentology and depositional setting of the Willwood Formation in the Big-
horn and Clark’s Fork basins. Papers on Paleontology, 33, 15-28.

Leeder, M. R. (1973): Fluviatile fi ning-upwards cycles and the magnitude of palaeochannels. Geol. 
Mag., 110, 256-276.

— (1999): Sedimentology and sedimentary basins, Blackwell Science.
Leeder, M. R. y Bridges, P. H. (1975): Flow separation in meander bends. Nature, 253, 338-339.
Leopold, L. B. y Wolman, M. G. (1957): River channels patterns: braided, meandering and straight. 

Prof. Pap. U,S. Geol. Surv., 282-B.
Levey, R. A. (1978): Bedform distribution and internal stratifi cation of coarse-grained point bars. Upper 

Congaree River. En A. D. Miall (ed.), Fluvial Sedimentology. Can. Soc. Petrol. Geol., 5, 105-127.
Luzón, A.; Pérez, A.; Soriano, M. A. y Pocoví, A. (2008): Sedimentary record of Pleistocene paleo-

doline evolution in the Ebro Basin (NE Spain). Sedimentary Geology, 205, 1-13.
Makaske, B.; Berendsen, H. J. A. y Van Ree, M. H. (2007): Middle Holocene avulsion-belt deposits 

in th central Rhine-Meuse Delta, Th e Netherlands. J. Sediment. Res., 77, 110-123.
Marren, P. M.; Mccarthy, T. S.; Tooth, S.; Brandt, D.; Stacey, G. G.; Leong, A. y Spottiswoo-

de, B. (2006): A comparison of mud and sand dominated meanders in a downstream coarsening 
reach of the mixed bedrock-alluvial Klip River, eastern Free State, South Africa. Sedimentary Geo-
logy, 190, 213-226.

Marzo, M. (1992): Sistemas fl uviales de alta sinuosidad. En A. Arche (ed.), Sedimentología. Nuevas 
Tendencias, CSIC, Madrid, 107-141.

Marzo, M.; Nijman, W. y Puigdefábregas, C. (1988): Architecture of the Castissent fl uvial sheet 
sandstones, Eocene, South Pyrenees, Spain. Sedimentology, 35, 719-718.

McGowen, J. H. y Garner, L. E. (1970): Physiographic features and stratifi cation types of coarse-
grained points bars: modern and ancient examples. Sedimentology, 14, 77-111.

Miall, A. D. (1977): Fluvial Sedimentology: Fluvial lecture series notes. Can. Soc. Petrol. Geol., 111 pp.
— (1985): Architectural-element analysis: a new method of facies analysis applied to fl uvial deposits. 

Earth Sci. Rev., 22, 261-308.
Moody-Stuart, M (1966): High and low-sinuosity stream deposits, with examples from the Devonian 

of Spitsbergen. J. Sed. Petrol., 36, 1102-1117.
Nanson, G. C. (1980): Point bar and fl oodplain formation of the meandering Beatton River, northeas-

tern British Columbia, Canada. Sedimentology, 27, 3-29.
Nanson, G. C. y Page, K. (1983): Lateral accretion of fi ne-grained concave benches on meandering 

rivers. En J. D. Collison y L. Lewin (eds.), Modern and ancient fl uvial systems. Spec. Publs. Int. Ass. 
Sediment., 6, 133-143.

Nichols, G. (1999): Sedimentology and Stratigraphy. Blackwell Sci.
Nijman, W. y Puigdefábregas, C. (1978): Coarse grained point-bar structure in a molasse-type fl uvial 

system, Eocene Castisent Sandstone Formation, South Pyrenean basin. En A. D. Miall (ed.), Fluvial 
Sedimentology, Can. Soc. Petrol. Geol., 5, 487-510.

Pla, S.; Arribas, A.; Viseras, C. y Soria, J. M. (2005): Trazas orgánicas e inorgánicas en una paleosu-
perfi cie fl uvial asociada a un yacimiento de grandes mamíferos del Plioceno-Pleistoceno (Fonelas 
P-1, Cuenca de Guadix-Baza, Cordillera Bética). Geo-Temas, 8, 85-88.

Pla, S.; Gierlowski-Kordesch, E. H.; Viseras, C. y Soria, J. M (2009): Major controls on carbo-
nate deposition during the evolution of a continental basin: Pliocene-Pleistocene of the Guadix 
Basin (Betic Cordillera, Southern Spain). Sedimentary geology, 219, 97-114 (doi: 10.1016/j.sed-
geo.2009.05.001).

Puigdefábregas, C. (1973): Miocene point bar deposits in the Ebro basin, Northern Spain. Sedimen-
tology, 20, 133-144.

Puigdefábregas, C. y Van Vliet, A. (1978): Meandering stream deposits from the Tertiary of the 
southern Pyrenees. En A. D. Miall (ed.), Fluvial Sedimentology, Can. Soc. Petrol. Geol., 5, 469-486.



Sistemas aluviales de alta sinuosidad

297

Purkait, B. (2006): Grain-size distribution patterns of a point bar system in the Usri River, India. 
Earth Surface Processes and Landforms, 31, 682-702.

Pyrce, R. S. y Ashmore, P. E. (2005): Bedload path length and point bar development in gravel-bed 
river models. Sedimentology, 52, 839-857.

Rust, B. R. (1978): A classifi cation of alluvial channel systems. En A. D. Miall (ed.), Fluvial Sedimen-
tology. Can. Soc. Petrol. Geol., 5, 187-198.

Rust, B. R. y Legun, A. S. (1983): Modern anastomosing fl uvial deposits in arid central Australia, and 
a Carboniferous analogue in New Brunswick, Canada. En J. D. Collinson y J. Lewin (eds.), Modern 
and Ancient Fluvial Systems, Spec. Publ. Int. Assoc. Sediment., 6, 385-392.

Schumm, S. A. (1981): Evolution and response of the fl uvial system, sedimentological implications. 
S.E.P.M. Spec. Publ., 31, 19-29.

Schumm, S. A. y Kahn, H. R. (1972): Experimental study of channel patterns. Bull. Geol. Soc. Am., 
83, 1755-1770.

Shelton, J. W. y Noble, R. L. (1974): Depositional features of braided-meandering stream. A.A.P.G. 
Bull., 58, 742-752.

Smith, D. G. (1983): Anastomosed fl uvial deposits: Modern examples from Western Canada. En J. D. 
Collinson y J. Lewin (eds.), Modern and Ancient Fluvial Systems, Spec. Publ. Int. Assoc. Sediment., 
6, 155-168.

Smith, D. G. y Putman, P. E. (1980): Anastomosed river deposits: modern and ancient examples in 
Alberta, Canada. J. Sedim. Petrol, 50, 157-164.

Smith, D. G. y Smith, N. D. (1980): Sedimentation in anastomosed river systems: Examples from 
alluvial valleys near Banff , Alberta. Can. J. Earth Sci., 17, 1396-1406.

Speight, J. G. (1965): Flow and channel characteristics of the Angabunga River, Papua. J. Hydrol., 3, 
16-36.

Stouthamer, E. (2001): Sedimentary products of avulsions in the Holocene Rhine-Meuse Delta, the 
Netherlands. Sedimentary Geology, 145, 73-92.

Taylor, G. y Woodyer, K. D. (1978): Bank deposition in suspended-load streams. En A. D. Miall 
(ed.), Fluvial Sedimentology. Can. Soc. Petrol. Geol., 5, 257-275.

Törnqvist, T. E; van Ree, M. H. M. y Faesen, F. L. J. H. (1993): Longitudinal facies architectural 
changes of a Middle Holocene anastomosing distributary system (Rhine-Meuse delta, central Ne-
therlands). Sedimentary Geology, 85, 203-219.

Viseras, C.; Fernández, J.; García-García, F.; Soria, J. M.; Calvache, M. L. y Jáuregui, P. (2009): 
Dynamics of sedimentary environments in the accelerated siltation of a reservoir: the case of Alhama 
de Granada, southern Spain. Environ. Geol., 56, 1353-1369 (DOI 10.1007/s00254-008-1231-2).

Viseras, C.; Soria, J. M.; Durán, J. J.; Pla, S.; Garrido, G.; García-García, F. y Arribas, A. (2006): 
A large mammal site in a meandering fl uvial context (Fonelas P-1, Late Pliocene, Guadix Basin, 
Spain). Sedimentological keys for its paleoenvironmental reconstruction. Palaeogeog., Paleoclim., 
Palaeoecol, 242, 139-168.

Walker, R. G. (ed.) (1979): Facies Models. Geoscience Canada, Reprint Series, 1.
— (ed.) (1984): Facies Models. Geoscience Canada, Reprint Series, 1.
Woodyer, K. D.; Taylor, G. y Crook, K. A. W. (1979): Depositional processes along a very low-

gradient suspended-load stream: Th e Barwon River, New Wales. Sedimentary Geology, 22, 97-120.
Zhang, Z.; Sun, K. y Yin, J. (1997): Sedimentology and sequence stratigraphy of the Shanxi Formation 

(Lower Permian) in the northwestern Ordos Basin, China; an alternative sequence model for fl uvial 
strata. Sedimentary Geology, 112, 123-126.





299

IX

Lagos y sistemas lacustres
por M. A. Fregenal Martínez y N. Meléndez*

INTRODUCCIÓN

Los lagos, entendidos como cuerpos de agua continental permanentes, constituyen en la 
actualidad alrededor del 1% de la superfi cie terrestre. Como sistemas geográfi cos, geomorfo-
lógicos, ecológicos, testigos y vestigios de las etapas glaciares recientes, y cuna de la civilización 
y la cultura humana, los lagos actuales han despertado siempre un gran interés y han sido 
profusamente estudiados desde distintas áreas de conocimiento. Sin embargo, la identifi cación 
clara de la presencia de sedimentos lacustres en el registro geológico y su estudio es relativa-
mente reciente y se remonta a las últimas cuatro décadas. El descubrimiento de varios gigan-
tes petrolíferos y numerosos recursos naturales y de interés económico asociados a ellos les ha 
valido una intensa dedicación por parte de la comunidad geológica, con lo que el conocimien-
to ha aumentado rápida y exponencialmente. En la última década, la preocupación por el 
problema del cambio climático global ha intensifi cado en una enorme medida el estudio de 
los registros sedimentarios de los lagos actuales, como efi caz herramienta de reconstrucción 
de la evolución climática reciente debido a la sensible respuesta que estos sistemas muestran 
frente a cambios ambientales de origen climático, que queda refl ejada en sus sedimentos, y 
a la alta resolución temporal de sus registros. La sensibilización cultural y social moderna fren-
te a valores de protección medioambiental, tanto ecológicos como paisajísticos, ha convertido 
a muchos lagos y su entorno en áreas de interés natural y cultural, y en zonas protegidas por 
diversas fi guras legales nacionales e internacionales, que se gestionan con fi nes conservacio-
nistas.

Dados los múltiples factores geológicos y biológicos que concurren en su origen, en su 
dinámica y en su evolución, los lagos se perfi lan siempre en los textos especializados como 
sistemas naturales complejos, difíciles de defi nir, clasifi car y modelizar de manera simple. No 
siempre resulta fácil defi nir y llegar a un acuerdo sobre qué es o a qué debemos llamar lago. 
Resulta obvio pensar que entre el lago Superior, el lago Tanganyka, el lago Banyolas, los lagos 
de las Everglades de Florida, o los de la llanura de inundación del río Paraná, por poner algu-
nos ejemplos conocidos, deben existir enormes diferencias. O dicho de otra manera no es 
obvio qué tienen en común más allá de ser masas de agua continental.

Según Lincoln et al. (1982) «un lago es un cuerpo de agua estancada dulce o salina, sin 
corrientes apreciables, que suelen presentar una estrecha playa periférica carente de vegetación 
debido a la acción del oleaje».

Según Margalef (1983) «los lagos son masas de agua que alcanzan o rebasan cierta profun-
didad mínima, sufi ciente para el establecimiento de una termoclina durante el período de 
estratifi cación».

* Departamento de Estratigrafía e Instituto de Geología Económica. CSIC-UCM. Facultad de Ciencias Geo-
lógicas, Universidad Complutense de Madrid, c/ José Antonio Novais, 2. 28040 Madrid. E-mail: mariana@geo.
ucm.es (M. A. Fregenal); nievesml@geo.ucm.es (N. Meléndez).
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Bates y Jackson (1987) defi nen lago como «cualquier cuerpo de agua co ntinental que ocu-
pa una depresión en la superfi cie de la tierra y tiene un tamaño apreciable, mayor que un pond 
(charca) y demasiado profundo como para permitir que la vegetación (excluyendo la vegetación 
subacuática) enraíce completamente en la zona cubierta por el agua en toda su extensión».

Por último González Bernáldez (1992) defi ne lago como «una masa de agua continental 
de considerable tamaño, con menores características de fl ujo que el río y, a causa de su gran 
volumen, menor contacto relativo, y menos dependencia e interacción con el medio terrestre 
que la laguna y otros humedales».

De estas defi niciones la más fl exible es la de Bates y Jackson (1987), ya que establece como 
limitante la capacidad de la vegetación para enraizar en toda la zona cubierta de agua, lo cual 
en determinadas condiciones no necesariamente requiere una batimetría elevada. Este es tam-
bién el criterio que tradicionalmente se emplea para separar el ambiente lacustre del ambien-
te palustre, en el que por contraposición la vegetación tiene capacidad para extenderse por 
toda la zona encharcada. Igualmente es el criterio más usado en los estudios de depósitos an-
tiguos por su relativamente fácil aplicación en ellos.

La diferenciación entre lagunas y charcas viene dada por las dimensiones relativas del cuer-
po de agua. Se suele establecer que la charca tiene longitudes inferiores a los 50 m, o superfi -
cies menores de media hectárea, mientras que la laguna presenta siempre dimensiones mayo-
res que éstas, pero no reúne las características típicas de un lago, principalmente en cuanto a 
la capacidad de estratifi car en capas independientes la columna de agua (González Bernáldez, 
1992). A pesar de la defi nición de límites cuantifi cables, en la naturaleza lagos, lagunas y char-
cas forman parte de un espectro continuo en el que puede resultar sencillo distinguir un lago 

de una charca, pero en multitud de ocasiones las 
diferencias entre el lago y la laguna no son claras, 
como tampoco lo son entre determinadas lagu-
nas y charcas.

En cuanto a las clasifi caciones también es po-
sible encontrar cierta variedad de criterios a la 
hora de abordar el problema (tabla 9.1). En fun-
ción de su origen los lagos pueden ser tectónicos, 
volcánicos, glaciares, kársticos, de actividad fl u-
vial, de actividad eólica, formados por desliza-
mientos, por actividad costera, orgánicos, antro-
pogénicos, de impacto meteorítico (Hutchinson, 
1957; Sly, 1978; Wetzel, 1981, 2001; Hakanson 
y Jannson, 1983; Cole, 1983; Burgis y Morris, 
1987; Lerman et al., 1995), pudiendo agruparse 
toda esta variedad en dos tipos fundamentales, 
lagos originados por actividad geológica inde-
pendiente del agua y lagos originados por la ac-
tividad del agua (Margalef, 1983). Los lagos tam-
bién pueden ser clasifi cados en función de su 
morfometría, es decir, de la relación entre su ex-
tensión superfi cial y su profundidad. En función 
de su capacidad para estratifi car la columna de 
agua pueden ser amícticos, monomícticos, di-
mícticos, polimícticos o meromícticos, permi-
tiendo esto varias subclasifi caciones dependientes 
de los mecanismos de mezcla o de los mecanis-

Origen

Originados por actividad geológica independiente del agua

• Por actividad tectónica
• Por actividad volcánica
• Por deslizamientos

• Por actividad eólica
• Por procesos costeros
• Por impacto meteorítico

Originados por actividad del agua

• Glaciares y periglaciares
• Kársticos

• Asociados a humedades
• Por actividad fl uvial

Antropogénicos

Mezcla de la columna de agua

• Amícticos: nunca se mezclan
• Monomícticos: una mezcla anual
• Dimíticos: dos mezclas anuales

• Polimíciticos: varias mezclas actuales
• Meromícticos: siempre estratifi cados

Composición del sedimento

• Siliciclásicos
• Carbonáticos
• Salinos

• Orgánicos
• Mixtos

Materia orgánica y nutrientes

• Oligotrófi cos    • Distrófi cos    • Eutrófi cos

Contexto climático

• Glaciares
• Periglaciares y deglaciados
• Templados húmedos

• Subtropicales y tropicales húmedos
•  Áridos y desérticos (templados a tro-

picales)

Balance hidrológico

• Abiertos    • Cerrados perennes    • Cerrados efímeros

Tabla 9.1. Tipos de lagos según diferentes criterios de clasifi cación.
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mos que dan lugar a la meromixis en el caso de los lagos meromícticos (lagos permanente-
mente estratifi cados). En función del tipo de sedimentos que se acumulan en ellos pueden ser 
siliciclásticos, carbonáticos, salinos, orgánicos, o mixtos. En función del contenido en materia 
orgánica y nutrientes en las aguas del lago pueden ser oligotrófi cos, distrófi cos o eutrófi cos. 
Dependiendo del cinturón climático en el que se ubican pueden ser glaciares, periglaciares, 
templados, subtropi cales, tropicales, áridos o desérticos, con las variantes además introducidas 
por la posición altimétrica. Según su balance hidrológico pueden ser hidrológicamente abier-
tos, hidrológicamente cerrados perennes o hidrológicamente cerrados efímeros (Eugster y Kelts, 
1983).

Si en todos estos aspectos los lagos actuales resultan ser sistemas complejos, cuando se 
trata de defi nir o clasifi car sistemas lacustres antiguos la complicación aumenta notablemente.

Al introducir la variable tiempo lo normal es encontrarse que los sistemas lacustres con 
tiempos de residencia media y larga cambian a lo largo de su historia geológica y ambiental y 
pueden pasar por etapas en las que sean hidrológicamente abiertos y otras cerrados, pueden 
alternativamente presentar o no estratifi cación en la columna de agua, eutrofi zarse periódica-
mente, sufrir oscilaciones drásticas del nivel y el volumen de agua y responder a cambios cli-
máticos de gran alcance que se producen en tiempos relativamente cortos, entre otras posibi-
lidades. Son sistemas sedimentarios completamente diferentes de los marinos (tabla 9.2) no 
solo como sistemas ambientales sino también en todo lo que concierne a las características de 
la arquitectura estratigráfi ca de su registro. El alcance de su complejidad y su relevancia ha 
dado lugar al nacimiento de la Limnogeología (Gierlowski-Kordesch y Kelts, 1994a, 2000a) 
como disciplina específi ca de estudio de sistemas lacustres actuales y fósiles.

Es debido a todo esto que autores como Valero et al. (1992) y Gierlowski-Kordesch y Kelts 
(1994a) conciben cada sistema lacustre como un entramado o red multidimensional formada 
por múltiples procesos y factores de control todos ellos relacionados entre sí de forma diná-
mica (fi gura 9.1), que evolucionan a lo largo del tiempo de existencia de un lago, de modo 
que el cambio de uno o varios de los factores induce cambios en otros factores de control. La 
red comprende la participación en el sedimento de clásticos y químicos, la actividad biológica, 
la biota, la profundidad, la energía, la composición del agua, la concentración en solutos del 
agua, el tiempo de residencia, la productividad, la anoxia, la estratifi cación, los ciclos solares 
o la acción del viento, entre otros, todos ellos ligados de formas diversas al régimen climático 
y tectónico.

Esta concepción implica la existencia de un amplio espectro de sistemas lacustres diferen-
tes, tantos como sistemas lacustres existen y han existido, de modo que un mismo sistema 
lacustre puede a lo largo de su desarrollo variar su lugar dentro de una misma clasifi cación.

Por todo ello recomiendan interpretar las secuencias sedimentarias observadas en términos 
de los parámetros de control que participan en el origen y evolución del lago, mejor que in-
tentando encuadrar lo observado en un modelo concreto preestablecido, porque cualquiera de 
estos va a presentar defi ciencias si se pretende hacer una reconstrucción limnogeológica deta-
llada.

Llevado al extremo sería imposible realizar ningún modelo, aunque al mismo tiempo des-
de aquí se explica la enorme profusión de «secuencias elementales tipo» o «modelos de facies» 
diferentes que es posible encontrar en la literatura limnogeológica y que superan con mucho 
a los que se han podido establecer en otros ambientes sedimentarios. No existe actualmente 
ninguna tipifi cación, estandarización, sistemas de clasifi cación o convención tradicional o es-
tablecida de ningún tipo para describir los sistemas lacustres desde el punto de vista limno-
geológico (Gierlowski-Kordesch y Kelts, 2000b).

No obstante, la realidad es que existe una serie de procesos y factores de control concretos 
que pueden entenderse como comunes a todos los lagos del presente y del pasado, así como 
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Aspecto Lacustre Marino

Almacén acuoso Limitado, variable Inmenso, uniforme
Química Muy variable, tipos de iones en función del drenaje, la geología de 

la cuenca y el clima
Uniforme Na-Cl

Salinidad Muy variable 101-105 mg TDS/1 Uniforme Aprox 350/00

pH Variable 1.5-11.0 8.3 en aguas superfi ciales
7.7 en aguas profundas

Tamaño Muy variable; 1 a 80.000 km2 en lagos actuales Inmenso
Tasas de sedimentación 0,1-2 m/106 años; rápidas 0,001-0,35 m/106 años; modestas
Tectónica Cuencas debidas a eventos, sag, rifting+ control por fallas Expansión del fondo oceánico, subsidencia del mar-

gen continental
Geodinámica Incluye cambios de altitud, capturas del drenaje, cambios repentinos Nivel del mar, epirogenia, cambios más lentos
Control del clima Depende de la zonación latitudinal
Cambio del clima Respuesta drástica, inmediata; cambios de nivel y composición: de-

cenas de años
Respuesta a largo plazo; 1.000s de años

Tiempo de residencia 1-1.000 años 1.000 a +
Ciclos Anual, manchas solares (sun spot), clima a corto plazo, MilanKovitch Clima a largo plazo; paleoceanografía, Milankovitch
Mareas No hay mareas; variaciones de nivel estacionales Dominio de las mareas
Materia orgánica Algas/Bacterias; plantas terrestres. Tipo I común Algas marinas o plantas terrestres. Tipos II y III
Productividad Muy alta; altos nutrientes Modesta; zonas de upwelling
Potencial de preservación Alta, con altas tasas de sedimentación. Anoxia, bajo sulfato común. Requiere altas tasas de sedimentación o anoxia
Bacterias/Algas Adaptaciones especiales. Fotoquimiotrófi co Marinas
Paleontología

Microfósiles silíceos Diatomeas dominantes desde el Eoceno; esponjas Diatomeas desde el Cretácico superior. Radiolarios
Microfósiles calcáreos Escasos pelágicos calcáreos Foraminíferos; nanofósiles dominantes
Microfósiles bentónicos Ostrácodos; endemismos locales Foraminíferos; índice global
Dinofl agelados Abundantes, pero pocos cistos preservados Cistos preservados; 
Macrofósiles Micromamíferos, reptiles, peces, insectos, quironómidos, moluscos 

de agua dulce
Invertebrados marinos

Litoral/Plataforma No corales; moluscos, estromatolitos comunes, biohermos algales, 
Chalk de charofi tas

Arrecifes de corales, algas calcáreas, moluscos, subma-
real; escasas Cara marinas

Off shore Escasos macrofósiles
Bioturbación Gusanos, insectos, vertebrados, pocos bioturbadores profundos Bioturbadores numerosos
Facies

Evaporitas Derivadas, tipos variables de concentración, retrabajadas, poco espe-
sor, cuencas fraccionadas

Marinas, depósitos muy potentes: los yacimientos 
pueden tener kilómetros de espesor

Carbonatos No arrecifes barrera, no plancton de oozes calcareos, principalmente 
químicos y bioinducidos, estromatolitos dolomíticos comunes, bio-
hermos algales

Principalmente biogénicos; dominantemente calcita

Oolitos Lagos salinos y salobres Márgenes agitados
Sílice Chert abiótico común Chert biogénico común
De Cuenca (basinal) Anoxia común Anoxia no común
Deltas Corta vida, rápidos cambios como respuesta a los cambios del nivel 

del lago
Estabilidad a largo plazo

Turbiditas Comunes en aguas diluídas Eventos raros
Arenas Complejos de Fan delta; aluvial Líneas de costa clásticas; playas
Transgresión/Regresión Períodos muy cortos Procesos a largo plazo
Estratigrafía Rápidos cambios de facies laterales y verticales Ley de Walter; transicional
Tiempo de residencia < 1 Ma es largo, hasta 35 Ma 1-100 Ma
Biomarcadores Botryoccocus y otras bacterias comunes

Tabla 9.2. Síntesis de las principales diferencias entre depósitos marinos y lacustres (según Gierlowski-Kordesch y Kelts, 1994 a partir de 
Kelts, 1988).
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una serie de señales, de características y de tendencias que son comunes a las sucesiones lacus-
tres del registro sedimentario. Intentaremos en este capítulo por tanto resaltar y explicar de 
manera clara estos «rasgos comunes» o «características transversales» proveyendo al lector con 
las herramientas adecuadas para enfrentarse al análisis sedimentológico y la reconstrucción 
paleoambiental y paleogeográfi ca de un tipo de sistema deposicional tan complejo y variado 
como son los sistemas lacustres, desde la adecuada aplicación del actualismo y en el marco 
paradigmático de la estratigrafía genética y secuencial.

BASES PARA EL ESTUDIO DE SISTEMAS LACUSTRES

Lagos y actualismo

El estudio y la reconstrucción de sistemas sedimentarios antiguos se basa ampliamente en 
los principios del actualismo y del uniformitarismo, y los modelos de facies resultan fi nalmen-
te de la síntesis de lo observado en los sistemas actuales y en el registro sedimentario (Walker, 
1992; Reading, 1986 y 1996). Sin embargo es posible encontrarse con modelos actuales no 
reconocidos en el registro y viceversa, modelos construidos a partir del registro para los que 
no es fácil encontrar un equivalente actual. Más frecuente aún es encontrar que determinados 
tipos de sistemas muy frecuentes o abundantes en el registro no están presentes en la actuali-
dad con la misma abundancia o frecuencia. Comenzaremos por hacer un repaso sintético del 
paisaje lacustre que presenta el planeta actual y aquilatar su potencial validez para la extrapo-
lación de modelos al registro sedimentario.

La mayor parte de los lagos actuales se concentran en los siguientes grupos:

Lagos glaciares y periglaciares. Están situados en las latitudes frías y templadas de ambos 
hemisferios y son el resultado de las recientes glaciaciones y posterior deglaciación global. Son 
muy abundantes y han sido profusamente estudiados, de manera que muchos de los modelos 

Figura 9.1. Controles generales que determinan la sedimentación lacustre (según Glenn y Kelts, 1991 y Gierlows-
ki-Kordesch y Kelts, 1994).



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

304

de facies y de modelos relativos a mecanismos de funcionamiento sedimentario y ambiental 
usados habitualmente para lagos derivan del estudio de estos sistemas. Sin embargo estos mo-
delos deben ser usados con precaución en su aplicación al registro, ya que refl ejan una situación 
climática muy concreta que posiblemente no haya existido de una forma tan marcada en otras 
épocas de la historia del planeta. Los Grandes Lagos norteamericanos, los miles de lagos y 
lagunas que pueblan las llanuras centrales del norte de los Estados Unidos y el sur de Canadá, 
los múltiples lagos escandinavos, los lagos patagónicos, los lagos alpinos y en España los lagos 
pirenaicos y en general de alta montaña son algunos de los ejemplos más emblemáticos de este 
tipo de lagos.

A pesar de su actual abundancia e importancia es muy probable que estos lagos fueran 
raros o se encontraran prácticamente ausentes en otros momentos de la historia geológica, 
especialmente durante las etapas más cálidas a escala global.

Lagos tectónicos. Se trata esencialmente de lagos asociados a sistemas tectónicos distensivos 
de rifting, a situaciones transtensionales, a situaciones de sag intracratónico y a márgenes de 
cuencas de foreland o antepaís. Los más representativos y estudiados son los lagos del rift afri-
cano, como el Tanganyka. El lago Baikal, que contiene la mayor acumulación de agua dulce 
del planeta (23.000 km3), es un ejemplo de lagos asociados a rifting en contexto transtensional. 
El lago Chad y el lago Victoria, ambos situados en África, son ejemplos de situaciones de sag 
intracratónico. Los lagos del Parque Nacional de las Torres del Paine, en la Patagonia chilena, 
están asociados a tectónica de antepaís o foreland.

Cuando estas situaciones tectónicas se dan en condiciones continentales reúnen una serie 
de características que favorecen la formación y conservación de grandes registros sedimentarios 
lacustres, independientemente de cuales sean las condiciones hidrológicas y climáticas. Mor-
fológica y topográfi camente estas cuencas se caracterizan por presentar amplias zonas deprimi-
das favorables para la acumulación de cuerpos de agua permanentes de dimensiones variables. 
Geológicamente suelen permanecer activas durante períodos de tiempo en general prolonga-
dos, y tienden a acumular grandes espesores de sedimentos lacustres que fosilizan debido al 
desarrollo de notables tasas de subsidencia tectónica. Por todo ello, además de los ejemplos 
actuales, los ejemplos en el registro fósil son numerosísimos y muy frecuentes en todas las 
edades geológicas. Son cuencas en las que además tiende a concentrarse gran parte de los re-
cursos naturales asociados a sedimentos lacustres, tales como el petróleo, el carbón o el uranio 
(Fleet et al., 1988; Katz, 1990a y b; Lomando et al., 1994; Sladen y Traynor, 2000; Katz, 
2001; Wolela, 2007), por lo que se ha dedicado un gran esfuerzo a su estudio e identifi cación.

El estudio de estos lagos ha servido tanto para reconocer y modelizar procesos de sedi-
mentación lacustre, como para proponer modelos de sedimentación a escala de cuenca se-
dimentaria.

Lagos asociados a humedales estacionales tropicales y subtropicales. Se trata de sistemas geo-
gráfi cos y ambientales que se caracterizan por ser zonas deprimidas que tienden a encharcarse 
con patrones de drenaje complejos y difusos que sufren un período de inundación y un pe-
ríodo de estiaje o desecación anual controlados por la estacionalidad climática tropical y sub-
tropical o el régimen monzónico. Ocupan enormes extensiones en las latitudes tropicales y 
subtropicales húmedas del planeta y suelen presentar una gran densidad de lagos y lagunas de 
tamaños variables. Es frecuente que estos lagos se asocien a sistemas fl uviales aunque puede 
tratarse igualmente de humedales de origen no fl uvial producidos por el afl oramiento de los 
acuíferos regionales. Ejemplos característicos y conocidos de estos lagos asociados a sistemas 
fl uviales son las llanuras de inundación del alto Paraná, el delta del Okavango y algunas áreas 
de las llanuras del Parque Nacional Serengeti en Tanzania; el ejemplo más conocido no aso-
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ciado a drenaje fl uvial es el sistema de los Everglades de Florida; menos conocidos pero igual-
mente relevante es la región de los esteros de Ibera en el noreste de Argentina. Aunque ocupan 
actualmente grandes áreas del planeta, es probable que su presencia fuera mayor en etapas más 
cálidas en las que los cinturones climáticos tropicales y subtropicales abarcaban mayores ex-
tensiones que las actuales. A pesar de su importancia, en comparación con los lagos glaciares 
y los lagos tectónicos su conocimiento es mucho más limitado. No han sido defi nidos como 
sistemas sedimentarios independientes con características propias y no existen modelos de 
facies disponibles para ellos, aunque recientemente se han hecho algunos esfuerzos en ese sen-
tido (Wright y Platt, 1995; Wright et al., 2000; Dunagan y Turner, 2004) y el término hu-
medal está comenzando a aparecer con mayor frecuencia en la literatura limnogeológica para 
referirse a determinados tipos de asociaciones y secuencias de facies lacustres y fl uvio-lacustres.

Estos sistemas de humedal de gran extensión geográfi ca son también muy frecuentes en 
condiciones costeras y perimareales en distintos tipos de contextos climáticos; son los sistemas 
que conocemos en español como marismas (sirvan como ejemplos las marismas del Guadal-
quivir, conocidas especialmente por formar parte del Parque Nacional de Doñana), en la lite-
ratura anglosajona swamps y marshes costeros, y los característicos manglares de las latitudes 
cálidas. Si se encuentran asociados a sistemas fl uviales en condiciones costeras, constituyen las 
llanuras deltaicas. En el registro son los denominados sistemas parálicos muy característicos de 
las cuencas productoras de carbón del Carbonífero. Los lagos asociados a estos contextos am-
bientales costeros presentan salinidades variables y es posible encontrar en un mismo sistema 
lagos enteramente constituidos por agua dulce junto a lagos salobres o salinos. Suelen agru-
parse en la categoría de lagos costeros y estudiarse de manera conjunta con el sistema sedi-
mentario costero con el que aparecen ligados, ya que el nivel del mar es un factor de control 
determinante de su evolución. De la misma forma los lagos asociados a llanuras fl uviales sue-
len describirse e interpretarse junto con los depósitos de llanura de inundación y overbank 
fl uviales.

Lagos en sistemas sedimentarios áridos. Aunque minoritarios, los lagos asociados a sistemas 
áridos y desiertos, en gran parte someros y salinos, han sido profusamente estudiados y existe 
un número de modelos de facies bien conocidos que refl ejan su variabilidad. Pueden aparecer 
de forma independiente como lagos o lagunas aisladas —un ejemplo español sería la laguna 
de Gallocanta—; como lagunas efímeras asociadas a los espacios interdunares en los desiertos, 
por ejemplo los lagos que se forman durante la estación de lluvias entre las dunas en el parque 
de Lençóis Maranhenses en el norte de Brasil. Sin embargo es frecuente que se asocien ínti-
mamente con otros sistemas constituyendo grandes complejos sedimentarios de los que los 
más conocidos son los sistemas de abanico aluvial-playa lake salino. Existe un buen número 
de ejemplos de estos sistemas tanto actuales como fósiles siendo muy emblemáticos los sistemas 
del Valle de la Muerte en California, y se encuentran bien representados en el registro en todas 
las edades asociados a los cinturones climáticos áridos.

Miscelánea. Los lagos de regiones kársticas, dispersos en llanuras de inundación fl uvial en 
cualquier latitud o contexto climático, los lagos en contextos volcánicos, esencialmente los 
formados en los cráteres, los lagos de cráteres formados por impacto meteorítico y los que se 
forman en depresiones cerradas formadas por deslizamientos, completan el paisaje lacustre 
planetario actual.

Queda claro, después de este repaso sobre los lagos actuales más comunes, que cabe espe-
rar que en el pasado se dieran situaciones que no ocurren en el presente y viceversa. Cabe 
esperar también que el registro lacustre esté sesgado a favor de los lagos que se desarrollaran 
en cuencas tectónicamente activas subsidentes debido a un potencial de preservación mayor, 
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lo que podría implicar cierto sesgo hacia tipos concretos de lagos. Aunque asumamos que los 
procesos físicos y físico-químicos han sido los mismos a lo largo de toda la historia geológica, 
la biota ha evolucionado, las situaciones climáticas y las confi guraciones paleogeográfi cas han 
ido cambiando y de ello han debido emerger situaciones variables y complejas para las que no 
siempre vamos a encontrar un equivalente actual de las mismas características y la misma 
magnitud. En Park y Gierlowski-Kordesch (2007) se puede encontrar un buen estudio de la 
correlación entre la variación de los ambientes lacustres y la evolución faunística y fl orística a 
lo largo del Paleozoico, conforme los medios continentales van siendo colonizados a partir de 
los marinos y un hito revolucionario en el Silúrico cuando aparecen las plantas terrestres. Co-
hen (2003) también ha presentado un interesante análisis sobre esta misma problemática y 
Buatois y Mángano (1993) ya propusieron un modelo de evolución de los depósitos lacustres 
en el tiempo en correlación con la evolución de la fauna bentónica y la colonización del eco-
espacio, que se manifi esta en un incremento de la cantidad y el tipo de bioturbación en el 
tiempo. Greb et al. (2006) han realizado una excelente revisión de la evolución de los ecosis-
temas y registros de sistemas de humedal acoplados a la evolución de las plantas. Es muy 
probable que los ecosistemas lacustres se estructuraran y adquirieran la dinámica ecológica que 
en buena parte observamos en la actualidad, durante el Cretácico inferior (Buscalioni, comu-
nicación personal).

Por tanto, no es esperable que podamos llegar a tener un número reducido de modelos de 
facies patrón de aplicación global e atemporal. Como consecuencia de esto y de la compleja 
naturaleza de los sistemas lacustres, es aconsejable acercarse al registro sedimentario lacustre 
conscientes de esta realidad y desprovistos de prejuicios, más que con una fi losofía actualista 
radical que predice que lo que encontremos en el registro sedimentario encajará en un mode-
lo derivado de la observación de los medios actuales al alcance del estudio directo.

Características propias de los sistemas lacustres

Los sistemas lacustres tanto actuales como fósiles presentan una serie de peculiaridades o 
características que los diferencian completamente de otros sistemas sedimentarios marinos y 
continentales y sin cuya adecuada comprensión no es posible abordar el estudio del registro 
estratigráfi co lacustre.

1. Las múltiples combinaciones posibles entre los parámetros o factores que controlan la 
dinámica sedimentaria en un momento dado dibujan un espectro muy amplio de 
tipos de lagos y de las posibles evoluciones que estos experimentan en el tiempo. Por 
ejemplo dos lagos situados en la misma región, bajo el mismo contexto climático y 
régimen tectónico, con aguas con idéntica composición, pero que presenten morfo-
metrías diferentes (alto y bajo gradiente topográfi co respectivamente) tendrán, ante 
variaciones ambientales comunes, dinámicas sedimentarias y respuestas muy dispares, 
que pueden diverger cada vez más conforme ambos lagos siguen evolucionando aun-
que ambos se mantengan bajo el mismo contexto climático y tectónico. Así, una va-
riación idéntica en el volumen de agua, por falta de precipitaciones, en el de menor 
gradiente implicará la exposición de grandes áreas y una fuerte somerización del sis-
tema, mientras que en el que presenta mayor gradiente quedará expuesta una super-
fi cie pequeña y, por tanto, el refl ejo en su dinámica y en sus características básicas será 
muy escaso. El primero se convertirá además en un tipo de lago completamente dife-
rente del inicial mientras que es probable que el segundo no varíe demasiado. Si nos 
enfrentásemos al estudio de estos dos lagos una vez que sus sedimentos han fosilizado 
podríamos cometer errores de gran magnitud en la reconstrucción, por ejemplo, del 
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contexto climático. Estas difi cultades se incrementan al estudiar el registro sedimen-
tario lacustre porque muchos de los parámetros no son cuantifi cables, y ni tan siquie-
ra observables. Algunos pueden ser inferidos o deducidos, pero otros quedan comple-
tamente fuera de nuestro alcance.

Es conveniente, por tanto, tener presente que cuando estudiemos una sucesión 
sedimentaria lacustre, de toda la red de factores y procesos que han intervenido en su 
formación, lo que el análisis sedimentológico y de cuenca nos va a permitir deducir 
directamente es:

• la energía de la sedimentación y las características hidráulicas,
• la estabilidad del sistema en cuanto a las fl uctuaciones del nivel de la lámina de 

agua,
• los gradientes geomorfológicos,
• las interacciones bióticas/abióticas,
• los cambios composicionales y de concentración en especies iónicas del cuerpo de 

agua.

2. El tiempo de respuesta de un lago a variaciones de cualquier orden de magnitud en 
los factores de control es muy corto y se refl eja de forma inmediata en su dinámica, 
y la probabilidad de que la modifi cación quede incorporada al registro sedimentario 
es alta. Es por esto que se acepta que las sucesiones lacustres son archivos de alta reso-
lución temporal. Esta es probablemente una de las mayores diferencias que los siste-
mas lacustres presentan cuando se comparan con la dinámica de sistemas marinos y 
determina enormes diferencias entre las características y la forma en que se constru-
ye el registro sedimentario de ambos tipos de sistemas. Si volvemos al ejemplo que 
poníamos anteriormente, unos cuantos años con défi cit de precipitaciones puede ori-
ginar grandes variaciones en la lámina de agua de un lago de bajo gradiente topográ-
fi co, y en algunos casos someter a exposición subaérea grandes extensiones del fondo 
lacustre.

Las variaciones climáticas de magnitud plurianual no tienen una infl uencia direc-
ta en el nivel del mar y no suelen tener refl ejo en el registro. Entenderemos así que el 
signifi cado de las superfi cies que refl ejan exposición subaérea en sucesiones lacustres 
y en sucesiones marinas y costeras puede ser muy diferente; esto a su vez va a condi-
cionar enormemente el análisis secuencial de ambos tipos de registros y su interpreta-
ción en términos temporales.

3. Los cuerpos de agua lacustre pueden presentar todo el rango de salinidades, pH, con-
centración de distintos tipos de especies iónicas posibles y de especies químicas de 
origen orgánico como el fósforo y el nitrógeno. Es más, muchos de ellos oscilan, evo-
lucionan direccionalmente o fl uctúan periódicamente en cuanto a sus características 
hidroquímicas, lo cual tiene también una respuesta inmediata en su dinámica sedi-
mentaria y quedará refl ejado en la composición del sedimento. Los lagos someros 
salinos pueden experimentar fuertes variaciones de salinidad respondiendo a las varia-
ciones periódicas en las precipitaciones o en la llegada de agua, de manera que pueden 
quedar registradas grandes diferencias de composición en el sedimento, en sucesiones 
poco potentes y que representan lapsos temporales cortos. Esta es otra de las grandes 
diferencias con respecto a la sedimentación marina: las variaciones de composición del 
sedimento están controladas por distintos factores.

4. En cuencas marinas el aporte de sedimentos y la tasa de sedimentación son, en gene-
ral, independientes de las variaciones en el nivel del mar, que a su vez determina el 
espacio de acomodación disponible. En sistemas lacustres, es el nivel del lago el que 
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determina el espacio de acomodación pero en la mayor parte de los lagos la llegada 
de agua y por tanto, el incremento del espacio de acomodación, y la llegada de sedi-
mentos suelen estar íntimamente ligadas. Por otra parte mientras que las variaciones 
del nivel del mar no determinan cambios en el hidroquímica del agua, en los lagos las 
variaciones del nivel pueden suponer cambios hidroquímicos drásticos. Esto es rele-
vante porque implica que la arquitectura estratigráfi ca no se va a construir de la mis-
ma manera en sistemas lacustres que en sistemas sedimentarios marinos y no puede 
interpretarse por tanto de la misma forma.

5. Los factores de control que determinan la red multidimensional de procesos que con-
fi gura el lago y su dinámica, y los que determinan su evolución sedimentaria son los 
mismos, pero interactúan de distinta manera y con distinta intensidad a distintas es-
calas temporales. Por ejemplo, la tectónica es un factor que a corto plazo o para un 
momento concreto de la vida de un lago puede determinar la morfología de la cuen-
ca lacustre, los patrones de drenaje de entrada y de salida del cuerpo de agua, la sis-
micidad regional y su posible refl ejo sedimentario, etc.; a medio y largo plazo la tec-
tónica determinará la conservación o no del registro sedimentario lacustre y las 
modifi caciones drásticas o de mayor magnitud que se puedan producir en la confi gu-
ración de la cuenca lacustre.

Factores de control de la sedimentación y de la evolución sedimentaria

El clima, que a su vez depende de la posición geográfi ca; el contexto geomorfológico y 
tectónico, que determinan la hidrología y la geometría de la cuenca lacustre; y el contexto 
geológico, en lo que concierne a la litología del sustrato y de la cuenca de la que procede el 
agua y parte o el total del sedimento, son los condicionantes primarios que van a determinar 
las características básicas y la dinámica de un lago (fi gura 9.1). Además juegan un papel rele-
vante la biota y la dinámica ecológica del lago en sí mismo y de su entorno.

Estos factores de control primarios determinan las características de la red multidimensio-
nal de procesos y factores, a la que se hizo referencia en la introducción y de la que resulta la 
dinámica sedimentaria de cada lago.

Si quisiéramos abordar exclusivamente la sedimentación en un lago actual y dado que 
conoceríamos directamente el clima y el contexto geológico, podríamos considerar el esquema 
propuesto por Talbot y Allen (1996) en el que los factores de control de la sedimentación 
lacustre se reducen a: 1) las propiedades físicas del agua del lago, 2) la hidroquímica, 3) las 
fl uctuaciones del nivel del agua y 4) la abundancia relativa de sedimentos detríticos frente a 
sedimentos autóctonos producidos dentro del lago.

Aunque estos factores son válidos para explicar el sedimento acumulado en un lago en un 
plazo temporal corto, si tratamos de abordar tanto lagos actuales como fósiles a distintas es-
calas temporales los factores de control serán otros de mayor magnitud o alcance. Modifi can-
do ligeramente el esquema de Gierlowski-Kordesch y Kelts (1994b) (fi gura 9.1), y haciendo 
un intento de simplifi car, los factores de control se pueden agrupar en: 1) el clima, 2) el con-
texto geológico, que entendido de forma amplia engloba tectónica, características morfológicas 
de la cuenca de drenaje y composición del sustrato, 3) la biota y 4) la morfometría del lago. 
El clima, el contexto geológico y la biota constituyen lo que llamaremos factores de control 
primarios o de orden mayor. De ellos y de la combinación entre las distintas variables que los 
componen, resultan de una forma u otra todos los demás factores de control y todos los pro-
cesos que fi nalmente van a determinar la evolución y la dinámica sedimentaria. Añadimos a 
estos tres factores primarios la morfometría que dependiendo a su vez de algunos de los ante-
riores es muy relevante.
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Expondremos los principales factores que controlan la sedimentación y la evolución sedi-
mentaria de sistemas lacustres de manera conjunta, indicando su relevancia o papel a distintas 
escalas temporales y la viabilidad o ajuste de su estimación o interpretación a partir de secuen-
cias lacustres fósiles.

Clima

De todos los factores de control de la sedimentación es probablemente el que interviene 
o tiene un impacto más directo en la dinámica de un lago. De él y de su combinación con 
otras variables del contexto geológico dependen directamente y de forma primaria: la precipi-
tación, la insolación, la temperatura, el régimen de vientos, la frecuencia de tormentas y su 
intensidad, y las variaciones estacionales de estos factores. Juega, por tanto, un papel funda-
mental en el balance hidrológico del sistema, que resulta de la diferencia entre los aportes de 
agua, superfi ciales y/o subterráneos, y las salidas de agua por evaporación o por drenaje desde 
el lago hacia otros puntos de la cuenca.

El régimen y la cantidad de precipitaciones condicionan la cantidad de agua de la que 
dispone el lago, bien por aporte directo de la lluvia y drenaje superfi cial desde otros puntos 
de la cuenca hidrográfi ca, bien por aporte indirecto por drenaje subterráneo.

La cinética y el comportamiento físico del agua lacustre dependen directamente de su 
temperatura y de su densidad.

La temperatura condiciona también un gran número de reacciones químicas que producen 
sedimento o que de una forma u otra intervienen en la dinámica del sistema.

Las variaciones estacionales anuales son uno de los factores que intervienen en los procesos 
de mezcla de la columna de agua; del número de estaciones depende que las aguas de un lago 
puedan estratifi carse y mezclarse una o varias veces al año.

El régimen de vientos va a determinar la magnitud y constancia del oleaje que se pueda 
producir en el cuerpo de agua y es relevante como mecanismo conductor o coadyuvante de 
los procesos de mezcla de la columna de agua.

El clima también tendrá una fuerte infl uencia en la biota tanto dentro, como fuera del lago.
En la cuenca de drenaje, los procesos de erosión y meteorización que producirán el sedi-

mento detrítico que se aportará al lago, dependerán del clima igualmente.
Todos los procesos y factores que dependen del clima se verán modifi cados a medida que 

este evolucione y se modifi que. Será por tanto un factor primordial en la evolución sedimen-
taria a medio y largo plazo, es decir a escala geológica.

El contexto geológico

Entenderemos el contexto geológico en el sentido más amplio posible, de manera que 
englobamos aquí la tectónica activa durante la vida del lago, las características morfológicas 
de la cuenca de drenaje y la composición del sustrato.

Los lagos se forman en zonas topográfi camente deprimidas que reciben aportes de agua 
continental superfi cial o subterránea. Estas depresiones se pueden generar de varias formas, 
todas ellas relacionadas de una u otra forma con los procesos tectónicos y geomorfológicos 
activos en la cuenca sedimentaria.

La tectónica es, como ya se ha mencionado en varias ocasiones previas, un agente que 
puede participar no sólo en la formación de un lago y el diseño de su geometría, sino que de 
ella depende la creación de espacio de acomodación por subsidencia y por tanto, la conserva-
ción fi nal del registro sedimentario a medio y largo plazo. Los procesos tectónicos pueden 
dejar fuertes improntas en el registro sedimentario lacustre por sí mismos o por su interacción 
con otros procesos y factores de control. De esta forma, el registro sedimentario refl ejará los 
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episodios de actividad tectónica activa, los cambios en las tasas de subsidencia, los cambios 
morfológicos del lago causados por la tectónica, los levantamientos de áreas fuente o la paleo-
sismicidad. La tectónica puede controlar también los patrones de drenaje de la cuenca y tener 
por tanto un papel importante en su hidrología y en la forma en que el agua y los sedimentos 
llegan fi nalmente al lago.

La morfología general de la cuenca guarda una fuerte relación con la tectónica, con los pro-
cesos geomorfológicos activos que dependerán de la estructura heredada, de la composición li-
tológica del sustrato y del clima, y con los procesos sedimentarios activos. Esta morfología par-
ticipará decisivamente en la hidrología de la cuenca, es decir en la forma y tiempo en que se 
reparte de manera efectiva el agua dentro de la cuenca y por tanto en cómo ésta llega a los lagos.

Así, la distribución geográfi ca de los lagos y la forma y posición de la red de drenaje pue-
den ser muy características y similares en cuencas de distinta edad que tienen un origen tec-
tónico defi nido, como las cuencas de rift, que típicamente presentan un drenaje axial y lagos 
adosados al fl anco activo (Cohen, 1990; Soreghan y Cohen, 1996; Strecker et al., 1999; 
Gawthorpe y Leeder, 2000).

Un factor muy importante en la dinámica lacustre es la conexión o desconexión de su área 
local de drenaje con la red regional. La distinción entre cuencas endorreicas, cerradas o des-
conectadas de la red regional, superfi cial y subterránea, y cuencas exorreicas, abiertas o conec-
tadas regionalmente, es un criterio muy utilizado para diferenciar tipos de lagos en el registro. 
Las cuencas endorreicas tienen un funcionamiento hidrológico relativamente sencillo, reciben 
el agua directamente de la lluvia en momentos concretos y breves del año y pierden agua por 
evaporación. En contextos áridos y semiáridos suelen albergar lagos evaporíticos de tipo playa-
lake, se suelen reconocer con relativa facilidad en el registro y existen modelos de facies espe-
cífi cos para este tipo de cuencas. Las cuencas exorreicas o abiertas son las más comunes, y 
tienen funcionamientos hidrológicos más variados y diversos; la llegada del agua es tanto di-
recta de las precipitaciones como a través del drenaje regional superfi cial y subterráneo y está 
más repartido en el tiempo. Además de perder agua por evaporación pueden presentar drena-
je y salidas de agua desde el propio lago.

En cuanto a la composición del sustrato, determinará la composición e hidroquímica del 
agua que llega a los lagos, que previamente habrá lavado el área fuente. La composición del se-
dimento detrítico que se acarree hasta los lagos desde las áreas circundantes también refl ejará 
la composición del sustrato.

La evolución geomorfológica de las áreas de drenaje puede quedar refl ejada en el registro 
lacustre, reconociéndose en los cambios de composición del sedimento detrítico o de las aguas, 
en variaciones hidrológicas o de la forma de drenaje y distribución del agua que no tengan un 
origen climático.

La biota y su dinámica ecológica

La biota y su dinámica ecológica son factores que pueden tener un gran impacto en la 
sedimentación lacustre. En principio los ecosistemas asociados a un lago y su entorno depen-
derán de la región biogeográfi ca en la que el lago se encuentre, determinada por factores evo-
lutivos y fuertemente controlada por el clima.

Además de la importancia que tenga la biodiversidad presente, muchos otros procesos 
derivados de la dinámica ecológica tienen una intervención directa en la sedimentación o in-
fl uyen indirectamente en ella: la tasa de producción de restos orgánicos y materia orgánica en 
general, la frecuencia y características de los blooms algares, el ciclo del carbono y los nutrien-
tes, esencialmente nitrógeno y fósforo, que determina los procesos y ciclos de eutrofi zación, 
la abundancia y diversidad de organismos productores de sedimento carbonático y silíceo, que 
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pueden participar o determinar la composición del sedimento, la presencia y tamaño de las 
poblaciones de distintos tipos de organismos bioturbadores, la densidad y distribución de la 
cobertera vegetal que circunda el lago, que participa en el funcionamiento hidrológico y tam-
pona las tasas de erosión y aporte de sedimentos detríticos, y la ocurrencia y frecuencia de 
incendios forestales.

Además, la biota y su dinámica están directamente relacionadas también con la producción 
y potencial acumulación de hidrocarburos o de carbón.

Morfometría del lago

Aunque la morfometría del lago está condicionada o depende a su vez de otros factores de 
control primarios (tectónica, geomorfología) tiene en sí misma una gran relevancia tanto en 
la dinámica sedimentaria de un lago en un momento dado como a medio y largo plazo porque 
condiciona la arquitectura estratigráfi ca del registro sedimentario.

El mismo volumen de agua con la misma composición, albergado en una depresión pro-
funda y poco extensa o en una depresión extensa y somera se comportará de manera comple-
tamente diferente. Desde el punto de vista físico la distribución de temperaturas en la colum-
na de agua, la capacidad de la columna para mezclarse térmicamente, el alcance de la mezcla 
producido por el viento, el oleaje, o el alcance de la luz solar serán dispares.

Subidas y bajadas de la lámina de agua de la misma magnitud tendrán consecuencias muy 
diferentes en cuanto a la cantidad de superfi cie que se expondrá subaéreamente.

Los cinturones ambientales tendrán dimensiones y características muy diferentes. Como 
consecuencia las sucesiones de facies serán diferentes. En cuanto a la arquitectura estratigrá fi ca, 
los lagos de bajo gradiente tienden a presentar cinturones ambientales anchos y la geometría 
de los cambios laterales de facies tiende a refl ejar este gradiente bajo. Los lagos con alto gra-
diente tienden a presentar cinturones de facies estrechos y cambios laterales de facies abruptos.

Zonación ambiental de los sistemas lacustres

A pesar de la complejidad, de las peculiaridades y de la múltiple combinatoria de procesos 
y factores de control existen dos aspectos que todos los lagos comparten y que nos van a ser-
vir para poderlos describir de una forma ordenada y sistemática.

Se trata por un lado del conjunto de propiedades físicas y químicas propias del agua con-
tinental. Aunque variaciones en el volumen o la densidad del agua pueden dar como resulta-
do procesos diferentes, podemos asumir que, de entrada, las características físicas y químicas 
del agua son y han sido las mismas a lo largo de toda la historia geológica.

Por otra parte todos los lagos desarrollan los mismos cinturones geomorfológicos y am-
bientales que se distribuyen de forma aproximadamente concéntrica. Su grado de desarrollo 
puede variar enormemente de unos lagos a otros e incluso para el mismo lago a lo largo de su 
evolución; pero los límites y la ubicación de estos cinturones ambientales dependen del alcan-
ce de determinados procesos físicos, físico-químicos y biológicos, propios de un cuerpo de 
agua continental acumulado en una depresión topográfi ca. Por tanto se pueden defi nir de la 
misma manera para todos los sistemas lacustres, independientemente de su origen, morfome-
tría, contexto climático o geológico. Esta es la forma en que Gierlowski-Kordesch y Kelts 
(1994b) aconsejan abordar el estudio de lagos actuales y antiguos.

Esta división en dominios o cinturones ambientales geomorfológicos ya aparece propues-
ta en Glenn y Kelts (1991) que a su vez la retoman de Hutchinson (1957) y Kelts (1988). 
Desde el margen hacia el centro del lago los dominios son: supralitoral, eulitoral, intralitoral, 
sublitoral, de talud y pelágico o de cuenca (fi gura 9.2).
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Figura 9.2. Diferentes ambientes de sedimentación y principales regímenes deposicionales de los sistemas lacus-
tres (según Gierlowski-Kordesch y Kelts, 1994b).

En esta división ambiental la zona supralitoral corresponde al cinturón frangeante del 
cuerpo de agua que no llega a ser nunca inundado, aunque puede verse afectado por las osci-
laciones del nivel freático.

La zona eulitoral es la franja sometida a las fl uctuaciones anuales de variación del nivel 
lacustre y su principal característica será la presencia de rasgos de exposición subaérea.

La zona intralitoral corresponde al dominio que a una escala anual permanece siempre 
inundado, pero que puede quedar expuesto subaéreamente debido a variaciones del nivel la-
custre de mayor período.

La zona sublitoral corresponde al cinturón próximo a la costa que siempre se encuentra 
en condiciones subacuáticas.

El talud es la zona de ruptura de pendiente y la que presenta mayor gradiente topográfi co 
dentro del lago.

La zona de cuenca o pelágica es la zona más profunda del lago y la que presenta el menor 
gradiente topográfi co.

Estos cinturones ambientales pueden ser fácilmente distinguibles en sistemas actuales; sin 
embargo, dependiendo de su grado de desarrollo, pueden no aparecer siempre claramente 
representados en el registro sedimentario.

En lagos de alto gradiente topográfi co las zonas litorales pueden encontrarse muy reduci-
das, en algunos casos como en los lagos de rift que ocupan un semi-graben si una de sus ori-
llas se encuentra adosada al escarpe de la falla y esta presenta un alto ángulo el ambiente lito-
ral está prácticamente ausente, mientras que el ambiente sublitoral y/o el de cuenca ocupa una 
gran extensión. Por el contrario en lagos someros de bajo gradiente sin talud las zonas centra-
les, que morfológicamente corresponderían a la cuenca, pueden presentar características que 
se pueden adscribir tanto a un ambiente sublitoral como a un ambiente de cuenca o pelágico.

Los lagos de tipo playa, dependiendo de su extensión, apenas presentan diferenciación 
entre una orla litoral y una zona central, especialmente si reciben escasos aportes detríticos 
fi nos y forman parte de llanuras fangosas o mud fl ats. En este caso se encuentran también las 
charcas de escasa extensión y los cuerpos lacustres efímeros o que sufren desecaciones totales 
periódicas.

Como consecuencia los cinturones ambientales se encontrarán mejor desarrollados y serán 
más fácilmente reconocibles cuanto mayores sean las dimensiones del lago.

En general, las zonas supralitorales, eulitorales e intralitorales constituyen lo que se suele 
llamar ambiente lacustre marginal. Aunque también se llaman en la literatura depósitos lacus-
tres marginales a los que presentan rasgos propios de estos subambientes lacustres y que cons-
tituyen el conjunto total de los sedimentos de relleno de lagunas y charcas en las que el talud 
y la zona pelágica se encuentran poco o nada desarrolladas. Otros autores denominan ambien-
te lacustre marginal al que comprende la zona nunca inundada y la zona sometida a las fl uc-
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tuaciones del nivel lacustre. El cinturón supralitoral se corresponde también con lo que se 
denomina orla palustre.

Por todo esto, en el estudio de sucesiones lacustres antiguas es importante tener en cuen-
ta que el reconocimiento de los cinturones ambientales y sus correspondientes cinturones de 
facies no será siempre posible y en sí mismo esto será un indicador del tipo de dinámica la-
custre a la que nos enfrentamos. En cualquier caso para el análisis del registro es aconsejable 
y más prudente agrupar los cinturones ambientales en:

1. Zona supralitoral —orla palustre—. La zona en la que dominan los rasgos de exposición 
subaérea y hay evidencias de vegetación enraizada, normalmente controlada por la 
posición y las oscilaciones del nivel freático.

2. Zona litoral (zona lacustre marginal). Comprendería la suma de las zonas eulitorales 
(en su totalidad o en parte) e intralitorales y en algunos casos la parte superior del 
sublitoral. En general se trataría de un ambiente fótico y oxigenado, afectado por el 
oleaje normal y las corrientes que se derivan de él. En lagos estratifi cados el litoral se 
situaría por encima de la termoclina. En este cinturón se producirían los procesos de 
entrada de sedimento al lago y tendrían lugar gran parte de los procesos de biopro-
ducción de sedimentos. Una de las características defi nitoria de sus depósitos sería la 
presencia de rasgos que refl ejan exposiciones periódicas por oscilaciones en la lámina 
de agua a varias escalas temporales.

3. Zona sublitoral. Correspondería a la zona siempre inundada en la que no se registran 
evidencias de exposición subaérea y, en general, fótica y oxigenada aunque esto de-
penderá de la turbidez del agua. Dependiendo de la morfometría del lago y del régi-
men de vientos la zona podría quedar sometida al alcance del oleaje periódicamente, 
especialmente en tormentas. En determinados tipos de lagos el crecimiento de bio-
hermos, de praderas de macrófi tos o de carófi tas es característico de esta zona.

4. Talud. Si se encuentra presente constituirá la ruptura de pendiente que separa las zonas 
litorales y sublitorales de la zona central y pelágica más profunda del lago. Suele ser 
una zona de by-pass para la sedimentación si la pendiente es muy alta, pero puede aso-
ciarse con depósitos producidos por corrientes gravitacionales y fl ujos no newtonianos.

5. Zona pelágica o de cuenca. Corresponde con las zonas centrales del lago, las más pro-
fundas y topográfi camente más planas. Fuera del alcance del oleaje, puede ser afótica 
y anóxica, permanecer aislada por estratifi cación térmica o por densidad de la colum-
na de agua de manera permanente (lagos meromícticos) o temporalmente, mezclán-
dose anual o bianualmente. Está dominada por procesos de decantación y precipita-
ción, llegada de fl ujos turbidíticos y es la zona en que típicamente se forman los 
sedimentos varvados. También es la zona en la que la bioturbación es menos abun-
dante o se encuentra ausente.

Si el talud no está presente, en lagunas o lagos someros la zona sublitoral y la zona de 
cuenca pueden constituir un único cinturón ambiental o bien se puede considerar que la zona 
de cuenca no aparece representada.

Física y química del agua lacustre

Realizaremos en este apartado un repaso por las principales características de la dinámica 
de los cuerpos de agua lacustres, ligada a las propiedades físicas y químicas del agua. Se pue-
de  encontrar un extenso análisis de esta temática tanto en la primera como en la segunda 
edición del libro Physics and Chemistry of Lakes (Lerman (ed.), 1978 y Lerman, Imboden y 
Gat (eds.), 1995).
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Propiedades físicas y cinética del agua

La propiedad del agua que ejerce un mayor control en la hidrodinámica del cuerpo de 
agua lacustre es la densidad, que depende directamente de la temperatura y, en cierta medida, 
de la salinidad y la concentración de sedimentos.

El clima y la morfometría del cuerpo de agua serán los factores que controlarán de mane-
ra primaria el comportamiento hidrodinámico del lago, ya que la insolación y la distribución 
del calor dependen del régimen climático, de la extensión de la superfi cie que recibe el calor 
y de la profundidad.

Aunque el calor que recibe el agua puede tener en parte un origen geotérmico en lagos 
tectónicos y volcánicos, la mayor parte del calor que determina la distribución de temperatu-
ra y densidad en la columna de agua se recibe por insolación. La insolación disminuye de 
forma exponencial desde la superfi cie hasta el fondo del lago mientras que la temperatura del 
agua decrece inicialmente de forma exponencial hasta donde alcanza la insolación, decrecien-
do de forma más lineal desde ese punto y hasta el fondo del lago (fi gura 9.3). Este comporta-
miento deriva del bajo poder calorífi co y baja conductividad térmica del agua. Debido a estas 
diferencias en la temperatura y densidad de la columna de agua, el lago puede llegar a estrati-
fi carse en dos capas: una inferior más fría y densa, y otra superior más cálida y menos densa.

La termoclina es la superfi cie en la que se produce un salto brusco en la curva de distri-
bución de temperaturas entre la capa de agua más superfi cial y la capa de agua más profunda 
del lago. En muchos lagos no se trata de una superfi cie sino de una zona en la que la curva 
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de distribución de temperaturas presenta su máxima pendiente; a esa zona se la denomina 
metalimnion (fi gura 9.3).

La parte superior del agua menos densa, que permanece mezclada y recibe la mayor parte 
de la insolación, se conoce como epilimnion, y se encuentra separada por la termoclina del 
hipolimnion o zona en la que la densidad es mayor y se encuentra de manera periódica o 
permanente aislada del epilimnion.

Los gradientes de densidad, causados esencialmente por las diferencias en temperatura y, 
secundariamente por la diferencias en salinidad y concentración, son el motor del comporta-
miento hidrodinámico de un lago. Estos gradientes de densidad abarcan tanto los que se pro-
ducen dentro del lago como los que se crean entre el cuerpo de agua lacustre y las aguas que 
alcanzan el lago desde el exterior. Tiene especial relevancia en la creación de gradientes de 
densidad el hecho de que el agua presenta una propiedad singular que la distingue de otros 
fl uidos, ya que su máxima densidad la alcanza a los 4 °C de temperatura.

El proceso de mayor escala o más general que depende de esta propiedad es la mezcla de 
la columna de agua (fi gura 9.4). Cuanto mayor es la temperatura menor es la densidad del 
agua. Así, cada vez que el agua superfi cial se enfría hasta alcanzar los 4 °C la columna de agua 
se mezcla por completo. Este proceso de mezcla de las capas de agua, a su vez controlará las 
variaciones en la distribución del oxígeno y de otras sustancias que se encuentren disueltas o 
en suspensión. La tasa a la que disminuye la densidad crece con el incremento de la tempera-
tura, esto signifi ca que la cantidad de trabajo que se requiere para mezclar dos masas de agua 
a 29° y 30° es 40 veces la que se requiere para mezclar dos masas similares a 5° y 6° (Talbot y 
Allen, 1996), o dicho de otra forma cuanto más cálido es un lago más facilidad tiene para es-
tratifi carse y más difícil es romper su estratifi cación. Esto explica que los lagos tropicales cálidos 
que reciben cantidades homogéneas de insolación a lo largo del año tiendan a estratifi carse de 
forma permanente o semi-permanente. Los lagos de latitudes templadas y frías tienen un com-
portamiento más complejo, ya que la temperatura de la superfi cie puede cruzar una o más 
veces al año el umbral de los 4 °C, normalmente en primavera y otoño, durante la subida de 
temperaturas que precede al verano y la bajada que precede al invierno. La cantidad de sedi-
mento en suspensión, la presencia de materia en forma coloidal o las especies iónicas disueltas 
en el agua modifi can su densidad y pueden modifi car o modular el comportamiento de la co-
lumna de agua frente a los procesos de mezcla. Los lagos que sufren el proceso de mezcla una 
vez al año se llaman monomícticos, si la mezcla se produce dos veces al año se conocen como 
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dimícticos, polimícticos son aquellos que sufren más de dos episodios anuales de mezcla y 
amícticos los que no se mezclan nunca. Existe una última categoría de lagos en función de los 
procesos de mezcla que son los lagos meromícticos. Estos lagos tienen, por debajo del hipo-
limnion, una capa profunda de agua que permanece siempre aislada y nunca o muy raramen-
te se mezcla con el resto de la columna de agua debido a su alta densidad, que en la mayor 
parte de los casos se debe a altas concentraciones salinas. Esta capa se conoce como monimo-
limnion y la superfi cie que la separa del resto de la columna de agua es la quimioclina.

Además de los gradientes de densidad el régimen de vientos, que depende del clima, jue-
ga un importante papel, actuando como agente de mezcla de la columna de agua por sí mis-
mo, o como modulador de la mezcla por diferencias de densidad del agua. Así lagos tropicales 
someros que se estratifi carían en ausencia de viento, permanecen mezclados bajo la acción 
constante del viento.

El viento es además el agente conductor y productor de oleaje y de corrientes litorales 
derivadas de éste. Las corrientes litorales tendrán un refl ejo directo en los procesos de trans-
porte y sedimentación por encima del nivel de base del oleaje normal. La presencia de plantas 
subacuáticas, macrófi tos y algas puede jugar un papel importante en la efectividad del oleaje 
y las corrientes derivadas e infl uir en los procesos de distribución del sedimento, ya que pue-
den amortiguar su energía y atrapar el sedimento, aunque la acción de oleajes muy energéticos 
puede inhibir su crecimiento. El oleaje de tormenta puede llegar a tener una infl uencia im-
portante en zonas profundas del lago y redistribuir los sedimentos acumulados previamente 
en los distintos cinturones ambientales.

Los seiches, grandes olas que se producen por el apilamiento de una gran cantidad de agua 
empujada por el viento en uno de los extremos del lago, generan corrientes oscilatorias de re-
torno con fuerte capacidad erosiva. Según el tipo de lago, los seiches pueden llegar a generar 
corrientes capaces de transportar y sedimentar que afectan al fondo lacustre, dando lugar, en 
lagos de grandes dimensiones y profundidad, a depósitos equivalentes a las contornitas ma rinas.

El viento es además agente de transporte de sedimentos en suspensión hasta el lago y en 
cualquier caso es responsable de la redistribución y la dinámica que sigue el sedimento que se 
encuentra ya en suspensión en la capa superfi cial de agua.

Por último, otro proceso implicado en la hidrodinámica lacustre es la interacción que se 
produce entre el agua del lago y el agua que entra desde su cuenca de drenaje, que puede 
mostrar un amplio rango de salinidades y puede ser limpia o con carga de sedimentos. La 
diferencia de densidad entre las dos masas de agua creará los gradientes de densidad necesarios 
para inducir circulación y crear corrientes dentro del lago.

Si la masa entrante es más densa que la del lago el fl ujo será hiperpícnico y es probable 
que se formen deltas o se generen fl ujos gravitacionales turbidíticos y underfl ows (fi gura 9.5). 
Si la masa entrante es menos densa el fl ujo será hipopícnico y puede quedar fl otando en sus-
pensión en la superfi cie del lago formando lo que se conocen como overfl ows, que posterior-
mente durante una mezcla o debido a un cambio de densidad de cualquier tipo decantarán. 
También puede quedar atrapada en zonas intermedias como la termoclina o el metalimnion 
en función del gradiente de densidad de la columna de agua, formando los llamados interfl ows.

Los lagos de grandes dimensiones como el Baikal o el Superior sufren el efecto de las ma-
reas lunares, aunque normalmente se trata de mareas de escasos centímetros que ocasional-
mente pueden ser mayores si coinciden con seiches o con mareas barométricas, pero raramen-
te tienen un refl ejo en la sedimentación.

El comportamiento físico del agua de un lago tiene un refl ejo directo en las características 
de los sedimentos que acumula, de manera que en sucesiones antiguas gran parte de los pará-
metros que determinaron las características hidráulicas e hidrodinámicas del paleolago pueden 
ser inferidos o deducidos a partir del análisis sedimentológico.
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Hidroquímica

Mientras que el agua marina se caracteriza por presentar una composición y salinidad 
aproximadamente constantes, el agua continental puede registrar un amplio espectro de sali-
nidad y valores de pH. En una primera aproximación cuatro cationes (sodio, potasio, calcio 
y magnesio) y tres aniones (bicarbonato, cloro y azufre) dominan en la composición de las 
aguas continentales (Talbot y Allen, 1996). La sílice puede estar presente en cantidades signi-
fi cativas en lagos volcánicos y en lagos con grandes poblaciones de diatomeas. Dado que la 
presencia de diatomeas solo ocurre desde el Terciario, en lagos más antiguos la presencia de 
sílice abundante disuelta en el agua debió ser poco frecuente y en su mayor parte esta sílice 
sería de origen volcánico y no orgánico.

Las distintas especies iónicas llegan a formar parte del lago por dos vías. La principal es el 
lavado y la meteorización de las rocas que componen el sustrato de la cuenca de drenaje de la 
que procede el agua que llega al lago, aunque secundariamente pueden llegar en forma de 
aerosoles que pasan al agua en el intercambio de especies iónicas con la atmósfera. En cuencas 
tectónicamente activas o con vulcanismo asociado las surgencias hidrotermales pueden infl uir 
notablemente en la hidroquímica lacustre.

Aunque la composición del sustrato de la cuenca de drenaje es un factor decisivo en la 
composición inicial de las aguas, serán otros procesos físico-químicos y biológicos que ocurren 
dentro del lago los que fi nalmente determinarán en cada momento la composición y la evo-
lución en el tiempo del agua lacustre. De igual manera el refl ejo fi nal de la composición del 
agua en el sedimento también depende de otros procesos y fi ltros intermedios. Así, por ejem-
plo, los lagos suelen tener abundantes carbonatos disueltos en el agua y un lago que además 
reciba aguas carbonatadas acumulará exclusivamente sedimentos carbonáticos sólo en el caso 
de que el aporte de sedimentos siliciclásticos esté ausente o sea muy minoritario y no exista 
sílice en el medio.

Algo similar ocurre con la salinidad. Las aguas lacustres oscilan en un rango muy amplio 
de salinidades, desde aguas sin apenas especies iónicas disueltas, hasta salmueras hiperconcen-
tradas. Las altas concentraciones en sales pueden producirse de varias maneras. Muchos sedi-
mentólogos tienden a pensar que la presencia de sales o sedimentos salinos es el resultado de 
intensos procesos de evaporación que convierten el lago en una salmuera, sin embargo el la-
vado de áreas fuentes compuestas por rocas salinas, o la entrada de aguas subterráneas salinas 
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a favor de fracturas, puede llevar grandes cantidades de sales a un lago, de manera que a par-
tir de cierta concentración puedan precipitar minerales como el yeso sin que por ello el lago 
sea de tipo evaporítico.

En cualquier caso un lago puede pasar por etapas más o menos cíclicas de intensa evapo-
ración que alterne con aportes de agua no salina; en este caso, estos aportes rebajarán notable-
mente la salinidad, de manera que se comportaría como un lago salino y no salino de forma 
reiterativa e incluso cíclica

Indicativo de la salinidad puede ser la presencia en los sedimentos de carbonato cálcico en 
forma de aragonito y de dolomita que indican relaciones Mg/Ca altas en el agua, así como la 
presencia de organismos tolerantes a la salinidad o a las variaciones drásticas de la misma.

El rango de pH en el que oscilan las aguas continentales es también muy amplio; sin em-
bargo, la mayor parte de los lagos suelen tener valores de pH entre 6 y 9 debido a la presencia 
habitual de anhídrido carbónico y aniones carbonato y bicarbonato. Los lagos que presentan 
valores inferiores a 4 son normalmente lagos volcánicos, mientras que los lagos hiperalcalinos 
sódicos endorreicos llegan a tener valores de 12.

Además de estos iones la cantidad de oxígeno disuelto en el agua, el fósforo y el nitrógeno 
son también elementos muy importantes en el comportamiento y evolución hidroquímica de 
un lago. En lo que respecta al contenido, distribución y variaciones del contenido en oxígeno 
disuelto en el agua, éste depende del proceso de intercambio con la atmósfera y del volumen 
de oxígeno generado por los procesos de fotosíntesis. Existe un estrecho bucle de retroalimen-
tación entre las reacciones controladas biológicamente y el oxígeno: la actividad biológica y la 
producción primara dependen de la cantidad y la distribución del oxígeno, que a su vez de-
pende de las tasas de producción y descomposición de materia orgánica (fi gura 9.6). El fósfo-
ro y el nitrógeno también forman parte y dependen esencialmente de los ciclos bioquímicos. 
Dada la gran importancia que el control biológico tiene sobre numerosos procesos que deter-
minan la química del agua lacustre (Wetzel, 2001), trataremos este tema por separado en el 
siguiente apartado.

El pH y la saturación en distintas especies químicas no solamente varían entre distintos 
lagos, sino que desde la superfi cie hasta el fondo de un mismo lago los valores de estos pará-
metros se modifi can de forma ligera o pronunciada (fi gura 9.3).

El estudio de la composición química del agua lacustre y de la señal que deja en los sedi-
mentos, también y especialmente en cuanto a su composición isotópica y su contenido en ele-
mentos traza, es un campo de estudio que se ha expandido enormemente; a él se dedica gran 
parte de los esfuerzos de la comunidad científi ca especialista en limnogeología, sobre todo en 
su aplicación al análisis de los registros pleistocenos y holocenos archivados en lagos que conti-
núan existiendo en la actualidad. Esto es debido al gran poder resolutivo de estos estudios en la 
reconstrucción ambiental y de la variabilidad climática reciente, fuertemente incentivados por 
el interés en obtener modelos climáticos que den respuestas a los interrogantes planteados por 
la preocupación social frente al cambio climático. Queda fuera del alcance de este capítulo de-
sarrollar este tema en toda su extensión, por lo que para obtener un conocimiento más amplio 
sobre la química y la geoquímica de medios lacustres remitimos al lector a consultar Lerman 
(1978), Jones y Bowser (1978), Dean (1981), Eugster y Kelts (1983), Talbot (1990), Kelts y 
Talbot (1990), Talbot y Kelts (1991) y Lerman et al. (1995) como textos de orientación general.

Físico-química orgánica

El oxígeno, el nitrógeno, el carbono y el fósforo, y secundariamente la sílice, son los prin-
cipales elementos que entran a formar parte del complejo entramado de los ciclos y las reac-
ciones químicas controladas por la actividad biológica o en términos estrictos por la dinámica 
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ecológica (fi gura 9.5). Estos procesos pueden tener consecuencias notables en la evolución de 
la química del agua lacustre, uno de los agentes que determina la composición fi nal de los 
sedimentos.

La presencia de oxígeno disuelto en el agua es fundamental para el desarrollo de todos los 
organismos aerobios; entra en el agua como producto resultante de la fotosíntesis de los ma-
crófi tos y plantas acuáticas, y también por la acción del viento al remover las aguas. A su vez 
es retirado del agua por los organismos acuáticos con respiración aerobia y para formar parte 
de las reacciones de descomposición de la materia orgánica (fi gura 9.5). Normalmente hay un 
decrecimiento en el contenido en oxígeno desde la superfi cie, donde se produce el intercambio 
con la atmósfera, hasta la parte más profunda del lago (fi gura 9.3), aunque la agitación y la 
mezcla del agua por el viento, suele garantizar una distribución más homogénea en la colum-
na de agua. Si el balance entre los aportes y la retirada de oxígeno es positivo, el lago está 
supersaturado en oxígeno y se dice que es oligotrófi co. Los lagos someros, templados o fríos, 
permanentemente mezclados, con tasas bajas de producción y actividad orgánica, son los 
ejemplos más típicos de este grupo. En los lagos estratifi cados, el hipolimnion permanece 
temporal o permanentemente aislado; el oxígeno contenido en el hipolimnion tiende a con-
sumirse y a agotarse, pudiendo llegar estos lagos, a tener fondos siempre anóxicos, en los que 
las tasas de degradación y descomposición de la materia orgánica serán muy lentas. Las com-
plejas reacciones de descomposición y la bioquímica de organismos anaerobios que colonizan 
estos fondos pueden ir acumulando grandes cantidades de subproductos como el metano, 
tóxico para los organismos aerobios, o grandes cantidades de nitrógeno y fósforo (fi gura 9.5). 
Por tanto, la acumulación de restos orgánicos en un fondo aislado puede suponer la retirada 
del sistema de gran cantidad de nutrientes esenciales para la producción biológica como el 
nitrógeno y el fósforo, de manera que el epilimnion verá progresivamente reducida su capaci-
dad de producción aunque haya oxígeno disponible. La ruptura de la estratifi cación y la mez-
cla de las aguas del hipolimnion con el resto de la columna de agua, produce la liberación de 
los productos nutrientes y elementos orgánicos acumulados en el fondo. Este proceso podría 
provocar desde eventos de mortalidad masiva (por envenenamiento del agua por metano, por 
ejemplo) hasta la eutrofi zación del lago por la producción súbita de grandes poblaciones de 
algas o macrófi tos, lo que se conoce como blooms algares, a expensas de los nutrientes liberados. 
La gran tasa de producción supone a su vez el consumo rápido del oxígeno de las capas su-
perfi ciales de la columna de agua; si el balance de oxígeno es negativo se dice que el lago se ha 
eutrofi zado. Los lagos que tienden a tener balances negativos de contenido en oxígeno se de-
nominan lagos eutrófi cos. Una vez consumido el oxígeno las grandes poblaciones mueren y 
pasan a formar parte del sedimento. La recuperación de la estratifi cación en la columna de 
agua, supone el reinicio del ciclo. Muchos lagos templados estratifi cados pueden llegar a sufrir 
este proceso hasta dos veces al año; no necesariamente la eutrofi zación total del sistema, pero 
sí el desarrollo de blooms algares que reducen notablemente la cantidad de oxígeno disuelto 
disponible. Así es como se forman las diatomitas, sedimentos íntegramente compuestos por 
frústulas de diatomeas.

No es necesario que un lago sea muy profundo o permanezca estratifi cado para sufrir situa-
ciones de anoxia en el sedimento del fondo, en parte o en la totalidad de la columna de agua. 
En primer lugar las temperaturas altas incrementan la velocidad de las reacciones de descom-
posición de la materia orgánica y como consecuencia aceleran las tasas de consumo de oxíge-
no que acaba siendo retirado a mayor velocidad de la que es adquirido. En segundo lugar 
además de la materia orgánica procedente de su propia producción biológica, los lagos pueden 
recibir en momentos concretos grandes cantidades de materia orgánica de origen vegetal trans-
portada desde el entorno más inmediato o desde cualquier punto de la cuenca de drenaje, por 
la escorrentía normal o por tormentas. De hecho la materia de origen vegetal suele ser el com-
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ponente mayoritario de la materia orgánica conservada en sedimentos lacustres. Volviendo a 
los mecanismos de generación de anoxia, la llegada y degradación de grandes cantidades de 
materia vegetal tendrá mayor repercusión cuanto menor sea el cuerpo de agua y por tanto la 
cantidad de oxígeno disuelto en él. Es por ejemplo muy común que los pequeños lagos some-
ros distribuidos por una llanura de inundación, en ausencia de viento, alcancen rápidamente 
la anoxia y el sedimento se encuentre en condiciones reductoras tras recoger los abundantes 
restos vegetales dejados por una avenida. Anóxicas o disaeróbicas son también las turberas o 
el fondo de marshes y swamps palustres que soportan láminas de agua que raramente son ma-
yores de 1 m. Estos ambientes son típicamente entornos de carácter lacustre en los que se 
forman los depósitos de carbón, aunque la formación efectiva de carbón y su conservación en 
el registro depende de más factores y procesos que no trataremos aquí.

La materia orgánica constituye habitualmente una fracción de importancia variable en los 
sedimentos lacustres, pero puede llegar a constituir la casi totalidad de los sedimentos del 
fondo de algunos lagos, los llamados lagos orgánicos, que pueden convertirse en rocas madre 
productoras de hidrocarburos. Estos sedimentos son comúnmente denominados «oil-shales» o 
sapropeles, uno de cuyos ejemplos más conocidos son las de la Green River Formation del 
Eoceno, situadas en el medio-oeste norteamericano. En las últimas dos décadas muchos de los 
reservorios petrolíferos descubiertos son lacustres o proceden de rocas madre lacustres. En Fleet 
et al. (1988), Katz (1990a, b), Sladen (1994), Lomando et al. (1994), Chenggao y Renaut 
(1994), Bohacs et al. (2000), Sladen y Traynor (2000) y Katz (2001) se puede encontrar un 
análisis extenso sobre la formación y exploración de yacimientos petrolíferos en cuencas lacus-
tres y el estudio detallado de algunas de estas cuencas.

La cantidad de materia orgánica que se encuentra acumulada en un depósito sedimenta-
rio lacustre no refl eja necesariamente y de forma directa las tasas de producción o de aporte 
de materia orgánica del sistema. En su conservación juegan un papel importante las tasas de 
producción y acumulación de otros sedimentos, la subsidencia de la cuenca, el tipo de ma-
teria orgánica inicial y la evolución diagenética que ésta haya seguido. El estudio geoquímico 
de la materia conservada en los sedimentos puede aportar gran cantidad de información tan-
to acerca de procesos biológicos, como geoquímicos y ser por tanto una útil herramienta de 
reconstrucción ambiental. Su estudio ha suscitado un enorme interés y a lo largo de la última 
década se han publicado cientos de trabajos en la literatura científi ca especializada, en relación 
con la exploración de hidrocarburos, con las reconstrucciones paleoclimáticas y ambientales, 
con los estudios y modelos ecológicos y con su biogeoquímica. Un tratamiento extenso y 
clásico, que puede servir para obtener una visión de conjunto sobre los modelos que existen 
acerca de las pautas de transformación de la materia orgánica hasta su conservación en me-
dios  lacustres, se puede encontrar en Meyers e Ishiwatari (1993, 1995) y posteriormente 
Meyers (2003).

SEDIMENTOLOGÍA DE LAGOS Y SISTEMAS LACUSTRES

Una vez expuesto en su conjunto lo que son los sistemas lacustres y elaborado un marco 
general en el que podemos encuadrar todos los múltiples procesos y factores que concurren 
en la dinámica ambiental de un lago, o que de una forma u otra condicionan su dinámica y 
su evolución sedimentaria, nos centraremos en los aspectos puramente sedimentológicos. En 
primer lugar realizaremos un repaso breve sobre los posibles orígenes y la composición del 
sedimento y los principales agentes de producción y aporte. Algunos de estos procesos han 
sido mencionados anteriormente y parcial o totalmente explicados, de manera que pasaremos 
sobre ellos sólo brevemente para incorporarlos y ajustarlos dentro del preciso enfoque de este 
capítulo sobre los procesos sedimentológicos y la descripción de las facies resultantes.
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La exposición de los procesos sedimentológicos y las facies se realizará siguiendo el esque-
ma de la zonación ambiental propuesta en el apartado «Zonación ambiental de los sistemas 
lacustres» y atendiendo a las indicaciones de Gierlowski-Kordesch y Kelts (1994b) en cuanto 
a la metodología de análisis sedimentológico de lagos actuales y fósiles. Dado que partimos de 
considerar que esta zonación es común a todos los lagos, resulta por un lado la forma más 
sencilla y clara de describir todas las posibles facies que podrían desarrollarse en cada subam-
biente, sin caer en elaborar una farragosa y en parte repetitiva lista de facies o sucesiones de 
facies, en función de las muy diversas formas de clasifi car los lagos. En términos sedimento-
lógicos, la forma clásica y más frecuente de abordar este tema consiste en separar diferentes 
conjuntos de lagos según la composición dominante del sedimento (detrítico, carbonático, 
salino y orgánico). Sobre esta clasifi cación están elaborados los modelos de facies clásicos que 
existen en la literatura y volveremos sobre este tema en la última parte del capítulo.

La descripción según el criterio de cinturones ambientales nos va a permitir también ex-
plicar de una manera sencilla cómo se construyen las secuencias de facies y la arquitectura 
estratigráfi ca de las cuencas lacustres.

Origen y composición de los sedimentos lacustres

Las dos fuentes primarias de sedimentos lacustres son el material acarreado al lago desde 
el área de drenaje del mismo y los sedimentos producidos dentro del propio lago a partir de 
diversos procesos físico-químicos y biológicos. Como consecuencia los sistemas lacustres son, 
en conjunto, los medios sedimentarios que probablemente registran el espectro más amplio 
de variabilidad composicional. Esto se debe tanto a la variedad posible de áreas fuente como 
a la variabilidad de la composición química de sus aguas. Esto ocurre tanto entre lagos dife-
rentes como en un mismo lago a lo largo del tiempo.

Este rango composicional abarca todo tipo de sedimentos detríticos, sedimentos biopro-
ducidos o bioconstruidos (esencialmente carbonáticos), una gran diversidad de precipitados 
químicos a partir del agua y la acumulación de material orgánico transportado hasta el lago o 
a partir de su propia producción.

Los sedimentos detríticos o clásticos

Son los sedimentos que llegan al lago transportados de diversas maneras: por corrientes 
canalizadas fl uviales, por corrientes de agua superfi ciales no canalizadas, por el viento, por 
fl ujos en masa y como derrubios en lagos adyacentes a relieves importantes, por coladas vol-
cánicas o fl ujos piroclásticos y por hielo glaciar. Comprenden todo tipo de composiciones 
posibles, siliciclásticas, carbonáticas, volcanoclásticas e incluso salinas, como es el caso de los 
yesos detríticos por ejemplo, así como de texturas, tamaños de grano, redondez y selección. 
Su composición depende de la composición del área fuente del sedimento, mientras que su 
textura dependerá, tanto de los procesos de transporte hasta el lago, como de los procesos de 
retrabajamiento que sufra dentro del mismo.

Pueden constituir el total de los sedimentos de relleno de una cuenca lacustre y en general 
todas las sucesiones lacustres, incluso las secuencias dominantemente carbonáticas, tienen una 
fracción detrítica, aunque solo sea el material fi no transportado en suspensión por el viento.

La regularidad y la cantidad de sedimento que llega al lago depende en gran medida de las 
tasas a las que se produce sedimento disponible para ser aportado a la cuenca lacustre y del 
funcionamiento de los mecanismos de transporte, es decir, del régimen de erosión e hidroló-
gico de la cuenca de drenaje. Los lagos de latitudes templadas suelen recibir aportes durante 
la primavera tras el deshielo, mientras que durante el invierno el agua que llega hasta el lago 



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

322

suele estar desprovista de sedimento. En regímenes climáticos tropicales y monzónicos la lle-
gada de sedimentos está ligada a la estación de lluvias. Las cuencas de zonas áridas desprovistas 
de vegetación, que protege el suelo de la erosión y lamina o modula la escorrentía y las inun-
daciones, reciben sedimentos de forma masiva en los episodios ocasionales de precipitaciones.

Además del sedimento procedente de la erosión del área fuente, una parte del sedimento 
clástico puede ser de naturaleza intraclástica, esto es, sedimento que procede de la erosión y 
el retrabajamiento de sedimentos formados dentro de la misma cuenca sedimentaria, por 
ejemplo, de llanuras palustres próximas al lago o de otros lagos y charcas de su entorno.

Carbonatos

El carbonato es también una fracción presente en todos los sedimentos lacustres, ya que 
como se explicó anteriormente es un componente mayoritario de las aguas continentales y su 
precipitación se ve favorecida por la actividad biológica (fi gura 9.6), aunque la presencia ma-
siva de sedimentos siliciclásticos inhibe su formación.

Aunque, dependiendo de la composición del área fuente, parte del carbonato puede tener 
un origen detrítico alóctono e intraclástico, la mayor parte del sedimento carbonático se pro-
duce dentro del propio lago y suele proceder de: 1) la precipitación inorgánica directa por 
saturación del agua o debido a incrementos notables en la temperatura del agua; 2) la preci-
pitación bioinducida debida a la depresión en la presión de CO2 provocada a su vez por la 
actividad fotosintética de fi toplancton, macrófi tos y algas; 3) la acumulación en bioconstruc-
ciones de tipo estromatolítico formadas por cianobacterias (estromatolitos laminares, bioher-
mos y oncolitos), de esponjas, tapices bacterianos o microbianos, incrustaciones de hongos y 
edifi cios tobáceos; 4) la acumulación de elementos orgánicos esqueléticos, como conchas o 
restos de carófi tas, entre otros, que forman coquinas o fangos (ooze) orgánicos; 5) la precipi-
tación inorgánica en forma de ooides y pisoides; 6) la precipitación diagenética temprana, 
inmediatamente después de la sedimentación.

La calcita es el mineral más común, aunque la calcita magnesiana y el aragonito son tam-
bién relativamente frecuentes e indican una mayor salinidad de las aguas, al igual que la do-
lomita.

Sales

Los minerales salinos lacustres se forman a partir de la precipitación química cuando las 
aguas se encuentran saturadas y siempre después de la precipitación de los carbonatos magne-
sianos. La concentración necesaria es posible alcanzarla bien por evaporación del agua hasta 
obtener una salmuera o bien por el aporte masivo de sales a partir de aguas subterráneas o 
superfi ciales que drenan rocas salinas o por el afl oramiento de aguas hidrotermales cargadas 
en sales. La variedad de especies minerales que pueden precipitar es muy grande y depende de 
la composición del aporte y por tanto de la del área fuente pero el yeso, la anhidrita y la ha-
lita son las más frecuentes.

La formación y conservación de sucesiones salinas continentales constituye en sí misma 
un área compleja de estudio a la que se dedica un capítulo independiente (Ortí, en este ma-
nual) por lo que no será tratado en éste.

Sílice

La acumulación de gran cantidad de sedimentos silíceos de origen biogénico es relativa-
mente frecuente en muchos lagos actuales y está relacionada con la presencia de diatomeas, 
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unas algas fi toplanctónicas que poseen un caparazón silíceo. Pueden formar capas de fangos 
(ooze) orgánicos de bastante espesor ligados a los blooms estacionales de las poblaciones que se 
producen tras la mezcla anual o bianual de las aguas del lago que libera y recicla los nutrientes 
acumulados en el fondo del lago. Estos sedimentos orgánicos se conocen como diatomitas y en 
algunas localidades se explotan por su interés económico; en España son conocidas las explo-
taciones de diatomitas lacustres de la cuenca de Hellín en Albacete (Elizaga, 1994). El aporte 
de aguas ricas en sílice favorece la presencia de grandes poblaciones de diatomeas mientras que 
las aguas alcalinas inhiben su crecimiento. Las esponjas pueden contribuir también, aunque de 
forma subordinada a la formación de sedimentos silíceos orgánicos (Pisera y Sáez, 2003).

La principal fuente de sílice inorgánica son los depósitos volcanoclásticos y en gran medi-
da las surgencias hidrotermales salinas, de las que encontramos un buen ejemplo en el lago 
Bogoria donde hay registrados numerosos depósitos de chert.
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Figura 9.6. A) Diagrama simplifi cado del ciclo del carbono orgánico en un lago, de moderada a altamente pro-
ductivo, típico de una zona templada. B) Resumen de las interrelaciones entre la productividad primaria, respi-
ración (oxidación) y agotamiento de O2, concentración de CO2, pH y saturación de CO3Ca, y su relación con la 
producción y destrucción de carbonato y materia orgánica, en un lago de aguas duras calcáreas en una zona 
templada (según Dean, 1981).
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La silicifi cación diagenética es un proceso relativamente frecuente en sedimentos lacustres 
en ambiente vadoso y freático, en muchos casos en relación con procesos edáfi cos (Bustillo y 
Alonso Zarza, 2003).

Materia orgánica

Este tema ha sido previamente tratado en el apartado «Físico-química orgánica», por lo 
que no redundaremos aquí sobre ello. Quepa recordar simplemente que la materia orgánica 
puede llegar a ser un componente muy abundante en el relleno de algunas cuencas lacustres, 
de tal manera que existen lagos que se conocen explícitamente como lagos orgánicos para los 
que existen modelos de facies específi cos. Estas cuencas lacustres pueden llegar a convertirse 
en importantes productores de petróleo, tal y como también hemos mencionado ya. El carbón 
es otro recurso muy comúnmente asociado a lagos, especialmente a los sedimentos de sus or-
las palustres y litorales debido a la acumulación de grandes cantidades de restos vegetales te-
rrestres. La vegetación terrestre, junto con los macrófi tos lacustres, el zooplancton y el fi to-
plancton, constituyen las principales fuentes de materia orgánica en los lagos.

Otros sedimentos

Además de todos los ya mencionados existen de manera secundaria otros sedimentos y 
acumulaciones minerales que en algunos lagos pueden llegar a estar presentes de forma signi-
fi cativa. Se trata esencialmente del hierro, el azufre y el fósforo.

El hierro es un mineral muy común en los ambientes oxigenados de un lago. Puede apa-
recer en forma de carbonato de hierro, esencialmente siderita y ankerita, en forma de sulfuros 
como la pirita, o de óxidos de hierro y de hierro y manganeso, más o menos complejos, sien-
do los más comunes la goetita y la limonita. En cuanto a su procedencia, ésta puede ser muy 
diversa. La erosión de rocas cristalinas presentes en su cuenca de drenaje es una fuente de 
abundante hierro y manganeso. El hierro acumulado en perfi les edáfi cos en diversos puntos 
de la cuenca de drenaje que son erosionados puede llegar al lago en forma coloidal o asociado 
a los minerales de la arcilla junto con otros sedimentos detríticos. Puede tener un origen vol-
cánico o hidrotermal. Y puede tener también un origen orgánico, ya que se encuentra presen-
te en abundancia, en multitud de organismos. La degradación orgánica de restos vegetales en 
el lago o en su entorno es una fuente importante y favorece la solubilidad del hierro facilitan-
do su transporte en aguas superfi ciales y subterráneas (Jones y Bowser, 1978).

En cuanto a la forma de aparecer en la sucesión sedimentaria fi nal, es muy común que se 
asocie a ooides y pisoides litorales, formando envueltas sobre clastos de sedimento. En lagos 
con tasas de sedimentación baja aparece formando costras sobre la superfi cie de los sedimentos 
someros. También es frecuente que aparezca en forma de pirita asociado a sedimentos de 
cuenca que han estado en condiciones reductoras o asociado a depósitos de carbón en peat 
palustres, como nódulos formados en etapas diagenéticas tempranas; también se han citado 
precipitados de siderita primarios en el Neógeno del mar Negro (Hsü y Kelts, 1978), y es 
común que aparezca reemplazando estructuras orgánicas de restos fosilizados de organismos 
(Briggs et al., 1995).

En sedimentos palustres edafi zados el hierro es un componente habitual, y llega a encon-
trarse en gran abundancia en suelos formados en condiciones tropicales y subtropicales de tipo 
laterítico.

El azufre se combina fácilmente con otros elementos para formar sulfuros y diversos tipos 
de sales. El yeso y la pirita, por ejemplo, son de hecho dos minerales relativamente comunes 
en sedimentos lacustres. Sin embargo, los depósitos de azufre nativo en concentraciones sig-
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nifi cativas son más raros, aunque están presentes en lagos volcánicos o situados en cuencas con 
actividad volcánica e hidrotermal y en lagos evaporíticos salinos ligados a la actividad de bac-
terias sulfatoreductoras. En algunas cuencas lacustres españolas como la de Hellín o la de Baza 
se encuentran acumulaciones que han sido explotadas por su interés económico (García del 
Cura et al., 1996; Gibert et al., 2007).

En cuanto al fósforo, suele aparecer en forma de fosfatos, muy ligado al hierro y relacio-
nado con procesos diagenéticos. Su presencia está íntimamente ligada a la materia orgánica, 
restos vegetales, diatomeas, pellets fecales, huesos y dientes de vertebrados que constituyen la 
fuente primaria del elemento (Porter y Robbins, 1981). Su formación está restringida por 
la presencia de carbonato cálcico en abundancia. El apatito, el hidroxiapatito y la vivianita 
suelen ser las especies minerales más frecuentes, junto con los complejos que forma con óxidos 
e hidróxidos amorfos de hierro (Jones y Bowser, 1978), siendo frecuente su aparición junto a 
diatomitas y en sedimentos ricos en arcillas y materia orgánica (De las Heras et al., 1989; 
Tiercelin, 1991; Stamatakis y Koukouzas, 2001).

Dinámica ambiental y sedimentología de la zona supralitoral —orla palustre—

Los lagos suelen estar típicamente rodeados por una franja de topografía muy plana que 
se inunda ocasionalmente y que puede estar colonizada por la vegetación. La posición del ni-
vel freático y sus oscilaciones, la presencia, densidad, extensión y tipo de vegetación, y la pre-
sencia o ausencia de sedimentos detríticos siliciclásticos van a determinar la dinámica de la orla 
palustre y las características de los sedimentos resultantes. Los rasgos sedimentológicos que 
denotan exposición subaérea y edafi zación serán las características dominantes de esta zona y 
de forma general comprenden: grietas de desecación, brechifi cación y nodulización del sedi-
mento, huellas de raíces, nódulos de carbonato, marmorización, formación de pseudomi-
crokarst, estructuras de colapso por disolución de sales, costras y efl orescencias salinas y bio-
turbación. En sedimentos antiguos será difícil separar claramente este ambiente del cinturón 
eulitoral lacustre, la franja que anualmente se encharca y deseca y que también estará someti-
da al desarrollo de procesos ligados a la exposición subaérea y edáfi cos. Ambos ambientes se 
encuentran íntimamente ligados y presentan una transición muy gradual, siendo común tam-
bién que la bioturbación oblitere muchos de los rasgos sedimentarios primarios, así como que 
a medio y largo plazo, oscilaciones mayores del nivel del lago modifi quen los límites entre ellas.

Además de constituir las orlas periféricas de los lagos, los ambientes y depósitos palustres 
pueden formar grandes extensiones en humedales estacionales, en llanuras de inundación fl u-
viales y en cinturones perimareales o marismas costeras (Freytet 1984; Freytet y Plaziat, 1982; 
Freytet y Verecchia, 2002; Tucker y Wright, 1990; Wright y Marriott, 1993; Wright y Platt, 
1995; Alonso Zarza, 2003). En los lagos situados en estos sistemas sedimentarios que sufren 
de forma anual fuertes inundaciones, es normal que la zona supralitoral se encharque durante 
un lapso de tiempo variable bien por la subida y la descarga del nivel freático, bien por la 
llegada de agua por escorrentía superfi cial, especialmente si ésta llega en gran parte en forma 
no canalizada.

De manera sintética el ambiente supralitoral y la orla palustre puede aparecer en alguna 
de las formas que se describen a continuación.

Llanuras arenosas y fangosas

Este tipo de ambiente supralitoral es característico de medios siliciclásticos en contextos 
semiáridos y áridos. El ejemplo más característico son las orlas de tipo playa que rodean a los 
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lagos, en muchos casos salinos, y relacionados lateralmente con sistemas de abanicos aluviales 
(fi gura 9.7). Bien debido a la aridez, bien debido a la salinidad del sustrato, la vegetación sue-
le encontrarse reducida y normalmente representada por especies halófi tas; el sedimento llega 
en momentos de inundación generalizada de la cuenca y es modifi cado en condiciones palus-
tres durante la etapa de desecación. Puede estar compuesto por una mezcla de arenas que 
llegan transportadas por fl ujos no confi nados y que se depositan como derrames en manto o 
sheet fl oods y arcillas y limos en suspensión. Los fangos de estas orlas pueden ser carbonáticos, 
margosos e incluso dolomíticos. La desecación progresiva del área conduce a la formación de 
frecuentes grietas de desecación, a la modifi cación de la fábrica original por el enraízamiento 
de plantas y la bioturbación de organismos tolerantes con la aridez y la salinidad. La presen-
cia de huellas de raíces y el desarrollo de costras de carbonato y nódulos a favor de éstas en 
diagénesis temprana, son también comunes a estas facies. La formación de incrustaciones y 
efl orescencias salinas, la formación de caliches o calcretas e incluso la precipitación de láminas 
de evaporitas y dolomita es un proceso también común. La nodulización y la formación de 
pseudomicrokarst (rasgos palustres típicos de los carbonatos) son también posibles en estas 
evaporitas (Alonso Zarza, 2003). Los depósitos arcillosos suelen presentar variaciones de co-
loración y moteados que delatan alteraciones composicionales de las arcillas debido a la expo-
sición subaérea.

Buenos ejemplos de llanuras arenosas y fangosas en condiciones palustres se encuentran 
en el Mioceno de la cuenca de Madrid (Calvo et al., 1989, 1996) (fi gura 9.29b) o en el Pa-
leógeno y Neógeno de la cuenca del Ebro (Arenas y Pardo, 2000; Luzón y González, 2000).
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La bajada del nivel freático y la desecación del área la convierten en una superfi cie de de-
fl ación que queda a expensas de la acción eólica. En estas condiciones tanto las arenas y las 
lutitas como las sales pueden ser transformadas. A expensas de las arenas es posible formar 
dunas eólicas; las sales y pequeños agregados de arcillas que formarán pellets también pueden 
ser transportadas y resedimentarse en forma de ripples o pequeñas dunas eólicas conocidas 
como clay dunes o lunettes (Rogers y Astin, 1991); igualmente estas partículas pueden ser 
transportadas hasta el lago donde se retrabajan y entran a formar parte de los depósitos lito-
rales.

Si la actividad eólica es importante y la disponibilidad de sedimento abundante, o si el 
sistema lacustre forma parte de un ambiente desértico, el cinturón supralitoral puede estar 
constituido mayoritariamente por un cinturón de depósitos eólicos. Esta situación ha sido 
descrita tanto en sistemas actuales de las zonas áridas centrales y orientales de Australia, como 
en las sucesiones fósiles del Triásico del noroeste de Somerset en Inglaterra (Talbot et al., 1994) 
y del Cretácico inferior de la sierra de las Quijadas en la provincia de San Luis en Argentina 
(Chiappe et al., 1997).

Cinturones pantanosos: marshes y swamps palustres

En las condiciones climáticas adecuadas, muchos lagos están rodeados por una franja mor-
fológicamente plana de extensión variable caracterizada por el desarrollo de vegetación enrai-
zada. La densidad de esta cobertera vegetal y el tipo de vegetación será también muy variable. 
Puede tratarse de extensas praderas de vegetación herbácea, de vegetación arbustiva o incluso 
de porte arbóreo. En las zonas más pantanosas que permanecen algo encharcadas durante lar-
gos períodos y en las pequeñas charcas dispersas que pueden ocupar parte de la superfi cie, 
pueden crecer carófi tas o capas de perifi ton (láminas y tapices de cianobacterias).

Los cinturones de vegetación actúan como una pantalla que atrapa el sedimento e impide 
que los detríticos más gruesos y el sedimento fi no que no sea transportado por fl ujos canali-
zados llegue hasta el lago. Por tanto si el aporte de sedimento es elevado las facies resultantes 
estarán compuestas por una mezcla de arenas, limos y arcillas con restos vegetales, con abun-
dantes rasgos edáfi cos o masivos, con una fábrica y una textura homogeneizada por biotur-
bación.

Aunque la presencia de vegetación es común a la inmensa mayoría de los cinturones su-
pralitorales aquí solo consideraremos aquellos que quedarán fi nalmente caracterizados en el 
registro por la presencia de suelos orgánicos o peats, acumulaciones casi puras de restos de 
vegetación que pueden llegar a formar depósitos signifi cativos de carbón (fi gura 9.8). La for-
mación de carbones ocurre solo en determinadas situaciones en las que deben concurrir los 
siguientes factores: 1) La tasa de acumulación de restos orgánicos debe ser mayor que el apor-
te de sedimento detrítico o de carbonato producido en el medio. 2) Deben prevalecer las 
condiciones de humedad, normalmente debido al mantenimiento de un nivel freático alto y 
las condiciones de estancamiento de las aguas. En estas condiciones se alcanzan rápidamente 
la anoxia y las condiciones reductoras del sedimento. 3) Las tasas de subsidencia y por tanto la 
velocidad de agradación y enterramiento deben ser altas.

Un ejemplo de formación de carbones en este contexto lo podemos encontrar en el Pen-
silvaniense (Carbonífero) de la cuenca apalachiana en el este de los Estados Unidos (Formación 
Freeport, Valero Garcés et al., 1994); los carbones miocenos de las minas de Libros, en Teruel, 
también se formaron en un contexto similar en la cuenca de Teruel (Anadón et al., 2000). En 
la fi gura 9.8 se puede observar un modelo evolutivo de acumulación de carbones en este tipo 
de cinturones supralitorales, en el relleno terciario de la cuenca Zittau en el sistema de rift del 
centro de Europa (Kasinski, 1991).
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Estos ambientes no solamente se forman en 
las orlas supralitorales o en los swamps y marshes 
eulitorales sino que pueden ser relativamente fre-
cuentes sobre el top set de deltas litorales de gran 
envergadura, es decir en su llanura deltaica. El 
mantenimiento de los peats asociados a los deltas 
requiere además tasas bajas de avulsión de los ló-
bulos deltaicos y el mantenimiento prolongado 
del nivel del lago para evitar el drenaje, tanto de 
la llanura deltaica como de la orla eulitoral y su-
pralitoral, que se provocaría al producirse una ba-
jada rápida del nivel del lago.

Cinturones de carbonatos palustres

Los carbonatos son probablemente los sedi-
mentos que con más facilidad se identifi can con 
los depósitos palustres aunque, como ya hemos 
visto, no son los únicos posibles. Sí es cierto sin 
embargo, que constituyen una gran parte de los 
depósitos palustres fósiles. Los carbonatos palus-
tres constituyen un complejo universo sedimen-
tológico y petrológico que ha sido profusamente 
estudiado por su gran valor en las reconstruccio-
nes paleoambientales y sobre el que señalaremos 
aquí solo los aspectos fundamentales. Una exten-
sa y excelente revisión actualizada de las caracte-
rísticas de estas facies se puede encontrar en Alon-
so Zarza (2003) (fi gura 9.9) y en Alonso Zarza y 
Tanner (eds., en prensa).

En ausencia de aportes de sedimentos silici-
clásticos la inundación de las zonas supralitorales 
y eulitorales vegetadas desemboca en la formación 
de cantidades variables de fangos carbonáticos 
que sometidos a posteriormente a la exposición 
sub aérea, sufren procesos de bioturbación por raí-
ces, desecación, brechifi cación, nodulización, 
marmorización, pseudomicrokarstifi cación, y bio-
turbación animal que fi nalmente dan lugar a car-
bonatos palustres. Además de los carbonatos pa-
lustres, en las áreas supralitorales pueden 
formarse calcretas pedogénicas o caliches, que no 
requieren de la presencia de una lámina de agua 
(fi gura 9.9). Ambos tipos de facies, carbonatos 
palustres y calcretas, requieren de climas con al 
menos una estación árida durante la que tiene 
lugar la exposición subaérea y la pedogénesis, y 
obviamente precisan la presencia de una coberte-
ra vegetal.
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Figura 9.8. Esquema que muestra la progradación de un supralitoral panta-
noso con acumulación de depósitos orgánicos y formación de turberas en 
una secuencia evolutiva (a) y la secuencia sedimentaria resultante (b). El 
esquema explica la formación de los depósitos de carbón del relleno tercia-
rio de la cuenca Zittau en el sistema de rift del centro de Europa (Kasinski, 
1991). A. Litoral lacustre. B. Zona de carrizo y vegetación herbácea cena-
gosa. C. Swamp (bosque pantanoso). D. Bosque húmedo de margen de 
cuenca. 1. Arcilla. 2. Arcilla carbonosa. 3. Fango rico en materia orgáni-
ca (gyttja). 5. Suelo orgánico del swamp. 6. Acumulación fi togénica carbo-
nosa (turbera) seca del bosque del margen de cuenca. 7. Sustrato. 8. Direc-
ción de migración de la línea de costa. 9. Subsidencia. 10. Nivel de base 
lacustre.
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Las huellas de raíces aparecen como cavidades vacías o parcialmente rellenas por micrita, 
bioclastos, cemento esparítico, intraclastos o peloides. Siguen un patrón vertical y cuando son 
abundantes confi eren a la roca una característica disyunción columnar. También pueden re-
saltar y aparecer en relieve respecto al resto de la roca caja si alrededor de la raíz se ha produ-
cido una calcifi cación preferente.

La brechifi cación y la nodulización están directamente relacionadas con la desecación y 
retracción del sedimento que da lugar a la formación de fi suras abiertas que se rellenan con 
una matriz de textura diferente a la de los nódulos y fragmentos de micrita de angulosidad 
variable aislados. Son muy comunes no sólo en sedimentos palustres sino también en los techos 
de paquetes de carbonato lacustre formados en la zona intralitoral que llegan a quedar expues-
tos subaéreamente.

La marmorización es un proceso relacionado con la removilización del hierro que sufre, al 
compás de las oscilaciones del nivel freático, sucesivos o alternantes episodios de oxidación y 
reducción. Las facies marmorizadas presentan típicamente vistosas coloraciones variegadas en 
tonos naranjas, morados, rosados, amarillentos y verdosos.
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El pseudomicrokarst (Plaziat y Freytet, 1978) se corresponde con un tipo de modifi cación 
de la roca caja expuesta subaéreamente que recuerda, a pequeña escala, al aspecto de un siste-
ma kárstico con numerosas cavidades de morfología diversa. Estas cavidades son los huecos 
dejados por un sistema de raíces interconectadas que dibujan un patrón complejo. Los márge-
nes de las cavidades pueden aparecer redondeados debido a procesos de disolución. Las cavi-
dades suelen rellenarse posteriormente con intraclastos, peloides y diferentes tipos de cementos.

Las calizas peloidales e intraclásticas cementadas por mosaicos de calcita esparítica, son 
también una facies palustre muy común. Se forman por la acumulación de intraclastos de 
tamaño y angulosidad muy variable, procedentes de la rotura y erosión de otros sedimentos 
lacustres y palustres que son retrabajados, y partículas peloidades redondeadas formadas por 
micrita o pseudo-esparita rodeadas por cubiertas micríticas milimétricas, en las que alternan 
láminas claras y oscuras formadas por el crecimiento de hongos o bacterias.

Las calcretas son el resultado del crecimiento, por desplazamiento o reemplazamiento, de 
carbonato cálcico vadoso en perfi les edáfi cos o sobre cualquier sustrato rocoso, aunque también 
pueden crecer en condiciones freáticas en acuíferos someros. Las calcretas pedogénicas están 
compuestas habitualmente por varios horizontes bien diferenciados con diferentes texturas, 
aunque no siempre todos se encuentran presentes; de base a techo serían: un horizonte micrí-
tico con algunos granos detríticos y peloides; un horizonte formado por nódulos de carbona-
to; un horizonte laminar; un horizonte masivo y endurecido prominente sin apenas porosidad 
y un horizonte pisolítico.

La sucesión de calcretas pedogénicas —calcretas freáticas— carbonatos lacustres represen-
ta una secuencia de elevación de la lámina de agua, de manera que en casos en los que esta 
elevación ocurre de manera paulatina, como en llanuras de inundación fl uviales y en llanuras 
fangosas o mud fl ats, puede llegar a ser muy complejo distinguir entre estos tipos de depósitos 
y determinar si el carbonato se formó en condiciones pedogénicas, diagenéticas o bajo lámina 
de agua (Alonso Zarza, 2003).

Ejemplos actuales de carbonatos palustres se pueden encontrar en el sistema de las Ever-
glades de Florida. A partir del estudio de este sistema (Platt y Wright, 1992) y del Cretácico 
inferior de la cuenca de Cameros (Platt, 1989), los autores citados propusieron una serie de 
modelos o secuencias tipo para carbonatos palustres (fi gura 9.10) en distintos contextos cli-
máticos. Posteriormente, Alonso Zarza et al. (2006) han propuesto también la sucesión de 
carbonatos de las Tablas de Daimiel, en Ciudad Real, como modelo para la formación de se-
cuencias palustres.

En el registro, algunos ejemplos conocidos son los depósitos jurásicos de la Formación 
Morrison (Dunagan y Turner, 2004) en el centro-oeste de los Estados Unidos. En España, hay 
múltiples ejemplos en los rellenos continentales de las numerosas cuencas terciarias de la pe-
nínsula, así como en el Cretácico inferior de la cuenca de Cameros (Platt, 1989; Gómez Fer-
nández, 1992; Meléndez y Gómez Fernández, 2000), de la Serranía de Cuenca (Formación 
La Huérguina, Gierlowski-Kordesch et al., 1991; Fregenal Martínez y Meléndez, 2000) y de 
la Ibérica central y el Maestrazgo (formaciones Castellar, Villanueva de Huerva y Aguilón, 
Soria et al., 1997; Liesa et al., 2000; Meléndez et al., 2000).

Conos de derrubios y parte subaérea de fan deltas

Existe otra situación posible para esta zona ambiental supralitoral que tiene lugar cuando 
el lago se encuentra adosado a un escarpe topográfi co, generalmente una falla; es algo típico 
en semigrabens formados en situaciones distensivas, en lagos de cráter volcánico, en lagos 
formados en cavidades de colapso kárstico y en lagos formados por deslizamientos. En este 
caso suelen formarse conos de derrubios sueltos, depósitos de fl ujos gravitaciones o fan deltas 
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organizados que penetran en el lago, pero cuya parte subaérea constituirá en estos casos el 
cinturón supralitoral, que lógicamente no presentará las características típicas de los suprali-
torales y orlas palustres de bajo gradiente descritas anteriormente. En la fi gura 9.16, se puede 
observar un ejemplo de esta situación en la cuenca Baise situada en el sureste de China y re-
llena por sedimentos lacustres (Changsong et al., 1991).
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En el registro estratigráfi co la franja supralitoral suele ser típicamente una zona de baja 
subsidencia en la que el espacio de acomodación queda defi nido por el nivel mínimo y máxi-
mo del freático o de la inundación por escorrentía. Esto, sumado a la frecuencia de la expo-
sición subaérea da lugar a sucesiones de poco espesor y en casos extremos condensadas, con 
numerosas discontinuidades, que típicamente presentan una arquitectura estratigráfi ca agra-
dante y en relación de onlap con los márgenes de la cuenca. A la hora de realizar un análisis 
secuencial será difícil establecer claramente los límites de las secuencias elementales, aunque 
es posible usar como criterio las superfi cies que puedan interpretarse como representativas de 
lapsos temporales mayores de exposición subaérea.

Dinámica ambiental y sedimentología de la zona litoral

Hemos convenido en incluir a los cinturones eulitoral e intralitoral en la zona litoral, es 
decir a la orla que queda sometida a las oscilaciones del nivel del lago a distintas escalas tem-
porales. La zona eulitoral corresponde a la zona sometida a las oscilaciones anuales, mientras 
que la zona intralitoral queda expuesta subaéreamente respondiendo a oscilaciones de ciclos de 
bajada y subida del nivel de mayor período. Se trata por tanto de un cinturón ambiental en 
cuyos sedimentos continuaremos encontrando estructuras y rasgos sedimentológicos ligados a 
estas exposiciones. Según este esquema, existirá un gradiente lateral de disminución en la abun-
dancia y grado de desarrollo en las superfi cies y facies con rasgos ligados a las condiciones 
subaéreas desde el cinturón supralitoral al intralitoral. Este gradiente y los cambios laterales de 
facies serán más tendidos cuanto más tendida o menor sea la pendiente topográfi ca del margen 
lacustre. Con pendientes pronunciadas y abruptas encontraremos cambios laterales más  bruscos.

El eulitoral presentará muchos rasgos palustres y los procesos de exposición subaérea pue-
den obliterar rasgos sedimentológicos que son propios de esa zona. De igual manera algunos 
depósitos intralitorales serán similares a los sublitorales pero afectados posteriormente por la 
exposición en bajadas importantes del nivel del agua. En lagos con márgenes de alto gradien-
te que se ven poco afectados por las oscilaciones del nivel, parte de los elementos que vamos 
a describir como litorales se situarán en el ambiente sublitoral, por ejemplo parte de los edi-
fi cios deltaicos y fan deltas.

Por tanto, a grandes rasgos, el cinturón litoral lacustre está caracterizado por facies forma-
das bajo lámina de agua con intercalación de superfi cies más o menos frecuentes de exposición 
subaérea. Es el área afectada por el oleaje y sus corrientes litorales derivadas, y por la descarga 
de las corrientes, canalizadas o no, que fl uyen hacia el lago. También es una zona fótica y 
normalmente bien oxigenada en la que se dan las condiciones adecuadas para el desarrollo de 
algas, macrófi tos y en general para una intensa actividad biológica; en lagos carbonáticos, es 
la zona de máxima producción de carbonatos y la zona más adecuada para el desarrollo de 
bioconstrucciones.

Como veremos a continuación, es también la zona ambientalmente más compleja del lago 
dada la gran variedad de subambientes, mecanismos y procesos de acumulación de sedimentos 
y formación de secuencias sedimentarias.

Se describen a continuación los principales subambientes que se pueden desarrollar en el 
cinturón litoral y las facies asociadas a ellos.

Sistemas deltaicos

Muchos lagos están lateralmente relacionados con sistemas de transporte de sedimentos, 
sean abanicos aluviales o sistemas fl uviales de diverso tipo y envergadura que descargan en ellos 
por encontrarse en las zonas más deprimidas de la cuenca. Debido a esta circunstancia, los 
sistemas deltaicos son un elemento casi ubicuo en los lagos. Todos los lagos con sedimentación 
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litoral siliciclástica dominante reciben el sedimento desde un sistema aluvial y mediante un 
tipo u otro de sistema deltaico.

En general el proceso de formación de sistemas deltaicos lacustres es similar al de los del-
tas marinos. La corriente entrante transporta grandes cantidades de sedimentos y al ponerse 
en contacto con el lago y expandirse el fl ujo pierde su competencia y capacidad y suelta la 
carga, al mismo tiempo que la magnitud de la carga impide que los procesos litorales puedan 
retrabajarla y redistribuirla efi cazmente, de modo que queda asociada a la desembocadura 
formando algún tipo de acumulación deltaica. Sin embargo, los deltas lacustres presentan di-
ferencias notables con respecto a los deltas marinos. En primer lugar, no suele existir un con-
traste de salinidad entre las dos masas de agua que se encuentran; los contrastes de densidad 
que determinan si el fl ujo es hipopícnico o hiperpícnico, dependen de las diferencias de tem-
peratura y la cantidad de carga que lleva la corriente entrante. Además, no existen corrientes 
mareales que puedan retrabajar rápidamente el sedimento y las modifi caciones del oleaje sólo 
serán signifi cativas en lagos muy infl uenciados por el viento, como el lago Malawi en el rift 
africano que tiene cordones progradantes de playas asociados a los deltas (Wells et al., 1994), 
entre otros ejemplos.

En función de las diferencias de salinidad entre los dos cuerpos de agua, de la cantidad de 
sedimento aportado y, en gran medida, del gradiente topográfi co del margen lacustre (Van 
Alstine, 2004) se pueden desarrollar diferentes tipos de acumulaciones sedimentarias o edifi cios 
deltaicos, en sentido amplio, que presentan geometrías, dinámicas y evoluciones sedimentarias 
diferentes.

Agruparemos este tipo de sistemas litorales lacustres según el sistema aluvial con el que se 
relacionan lateralmente, separando los fan deltas y los sistemas deltaicos formados por sedi-
mentos carbonáticos.

A. Sistemas deltaicos relacionados con sistemas fl uviales

Los más comunes y conocidos son los deltas progradantes de grano grueso de tipo Gilbert 
(fi gura 9.11 y 9.12), que se producen ligados a la entrada de corrientes fl uviales, aunque mu-
chos fan deltas presentan una estructura semejante (Ilgar y Nemec, 2005). Están generados 
por descargas de grandes cantidades de sedimentos en un litoral lacustre con un gradiente 
topográfi co medio y alto, y en lagos con una profundidad relativamente elevada, de varias 
decenas a cientos de metros. Estos deltas han sido ampliamente descritos por su frecuencia en 
los lagos de dimensiones medias y grandes de latitudes templadas (lago Michigan, lago Como, 
lago Constanza) y en grandes lagos del rift africano (lago Malawi, lago Tanganyka, entre otros). 

Estos edifi cios deltaicos presentan una parte cen-
tral, que volumétricamente corresponde a la ma-
yor parte del edifi cio, formada por foresets de alta 
pendiente (normalmente mayor de 20°) e inclina-
dos hacia el interior del lago. Esta parte vendría a 
constituir el frente deltaico, que pasaría hacia las 
áreas sublitorales y de cuenca a un bottomset o pro-
delta de muy baja pendiente a plano. El techo del 
edifi cio está defi nido típicamente por un top set 
muy plano.

El topset puede constituir una verdadera llanu-
ra deltaica dependiendo de sus dimensiones y di-
námica. Esta llanura esta sometida a procesos in-
termitentes de inundación-exposición por lo que 
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Figura 9.11. Modelo de delta de tipo Gilbert de grandes dimensiones reali-
zado a partir de los deltas pleistocenos del lago Bonneville, precursor del 
actual Gran Lago Salado. La unidad con estratifi cación cruzada de bajo án-
gulo situada en la mitad de la sección se formó por retrabajamiento de los 
depósitos del frente deltaico por el oleaje. Tomada de Smith y Jol (1992).



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

334

puede desarrollar un gran número de rasgos palustres; formar ex-
tensos swamps, siendo una zona típica de formación de carbones; 
estar surcada por varios canales distribuidores e incluso presentar 
bahías interdistributarias, aunque este tipo de deltas suelen normal-
mente estar alimentados por un único canal. Las facies estarán por 
tanto compuestas por un amplio espectro de tamaños de grano: 
cuando se desarrollan uno o varios canales distribuidores, las facies 
pueden variar desde conglomerados y arenas más o menos gruesas 
a fangos; en etapas en las que no se produce la llegada y descarga 
de siliciclásticos las condiciones ambientales permiten las acumu-
laciones de materia orgánica e incluso la formación de láminas de 
carbonato.

Los paquetes de foresets inclinados suelen estar compuestos por 
cantidades variables de conglomerados a arenas masivas o gradadas, 
depositadas por fl ujos en masa o diluidos; pueden presentar estruc-
turas de corrientes como ripples, en muchas ocasiones de tipo tre-
pador o climbing, refl ejando la elevada carga tractiva y en suspen-
sión. En general los procesos sedimentarios se desarrollan de forma 
rápida y ligada a las etapas de alta descarga fl uvial estacional, por 
lo que son comunes las estructuras de deformación sinsedimentaria 

por escapes de fl uidos y los deslizamientos y slumps. Estos son debidos a la plasticidad del 
sedimento depositado en una alta pendiente en la que es inestable. Estos deslizamientos pue-
den a su vez generar fl ujos de tipo turbidítico y underfl ows que sueltan el sedimento en el 
sublitoral o la cuenca, o incluso pueden llegar a formarse abanicos turbidíticos en la cuenca a 
partir del sedimento derivado de los deltas (Buatois y Mangano, 1995; Zhang, 2004). También 
es frecuente que aparezcan numerosas cicatrices internas de erosión dejadas por los slumps, por 
la incisión de canales subacuáticos o simplemente por la erosión producida por la entrada de 
una nueva descarga sobre el depósito de la anterior. Aunque es más raro, pueden encontrar-
se también láminas de fango decantado en las etapas de calma entre descargas sucesivas, aun-
que normalmente la fracción fi na de la carga se deposita en el prodelta o en la zona de cuen-
ca del lago.

Este tipo de deltas es característico de situaciones de alto nivel de los lagos y es típicamen-
te progradante. En el registro aparecen como sucesiones, en general potentes, granocrecientes 
que terminan con la progradación del sistema fl uvial sobre el edifi cio deltaico. Igual que los 
deltas marinos sufren avulsiones laterales a partir de las que se construye un nuevo delta re-
sultando arquitecturas estratigráfi cas complejas. En lagos grandes con oleaje activo y constan-
te, los sedimentos de los lóbulos abandonados son retrabajados para formar cordones de playas 
y fl echas litorales de diversa envergadura. Existen numerosos ejemplos de deltas de tipo Gilbert 
descritos en el registro sedimentario, son muy conocidos los deltas pleistocenos del lago Bon-
neville, el precursor de alto nivel del actual Gran Lago Salado de Utah (Estados Unidos) don-
de se describieron por primera vez este tipo de deltas. También son conocidos los del relleno 
Mioceno y el Plioceno de la cuenca Pannonian en Hungría (Kovácic et al., 2004; Juházs et al., 
1997), o los del Eoceno de la Formación Green River (Stanley y Surdam, 1978) en Estados 
Unidos, por citar algunos. Un ejemplo español son los deltas del Mioceno de la cuenca de Las 
Minas en las Béticas (Calvo et al., 2000).

El otro tipo de edifi cio deltaico lacustre común en lagos actuales y en el registro, son los 
deltas con dominio fl uvial, o shoal water deltas (fi gura 9.12), que desarrollan barras de desem-
bocadura, y que se forman en situaciones de alta descarga fl uvial y bajo gradiente del litoral 
lacustre. Se pueden formar en lagos someros o lagos profundos con plataformas litorales am-
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Figura 9.12. Modelo ambiental y secuencia de facies re-
sultante de la progradación de deltas de tipo Gilbet (A) y 
shoal water deltas (B) en márgenes lacustres tendidos y 
someros. El esquema ha sido realizado para los deltas 
lacustres del Mioceno de la cuenca Most, en el norte de 
Bohemia. Modifi cado de Kovácik et al. (2004).
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plias y poco profundas. Estos deltas tienen una marcada forma de lóbulo, suelen ser cuerpos 
lenticulares de arena con estructuras de corriente, inclinados suavemente en sentido radial. 
Internamente están compuestos por arenas organizadas en forma de dunas o barras subacuá-
ticas con estratifi cación cruzada, o en paquetes tabulares con ripples de diverso tipo; son co-
munes los ripples trepadores o climbing y las estructuras de deformación hidroplástica ligadas 
a la sedimentación rápida. Estos lóbulos no presentan la estructuración en foresets inclinados 
de los deltas de tipo Gilbert, aunque también presentan superfi cies internas inclinadas, gene-
ralmente menos de 10°, que refl ejan la progradación del lóbulo. El tamaño de grano de los 
sedimentos disminuye también radialmente aunque el apilamiento de sucesivos lóbulos pro-
gradantes produce secuencias granocrecientes. Pueden estar compuestos por un único lóbulo 
o coexistir varios lóbulos subacuáticos. La avulsión lateral es un proceso muy frecuente espe-
cialmente si las descargas son altas, dado el escaso espacio de acomodación que la morfología 
litoral proporciona. Presentan cambios laterales de facies tendidos con otras facies litorales y 
con los sedimentos sublitorales o de cuenca. Es relativamente frecuente que en situaciones de 
alta descarga se produzca un efecto de by-pass y parte del sedimento llegue en forma de un-
derfl ow y overfl ow hasta posiciones más externas como el prodelta o la cuenca.

Es también frecuente que las sucesivas capas arenosas alternen con depósitos más fi nos, 
correspondientes a etapas de baja o nula descarga y que aparezcan cicatrices erosivas internas 
por reactivación del lóbulo. En estas etapas el oleaje puede retrabajar el sedimento. Si el olea-
je es constante y de magnitud sufi ciente, la morfología del lóbulo puede verse sustancialmen-
te modifi cada tendiendo a achatarse y parte del sedimento puede ser redistribuido para formar 
cordones de playas laterales. Si el oleaje es de baja energía puede simplemente formar trenes 
de ripples de oscilación sobre las barras subacuáticas o formar ripples de oscilación a techo de 
los paquetes de arenas con ripples de corriente.

El funcionamiento intermitente favorece también la colonización biológica del sustrato y 
el desarrollo de estructuras de bioturbación de abundancia e intensidad variable.

Estos deltas tienden a desarrollar llanuras deltaicas amplias con varios canales distribuido-
res rectos o, mayoritariamente, meandriformes, rellenos por facies canalizadas y separados por 
bahías interdistributarias o llanuras fangosas palustres y swamps.

Suelen dar arquitecturas estratigráfi cas complejas y secuencias que terminan con la progra-
dación de la llanura deltaica y el sistema fl uvial sobre el lóbulo. Refl ejan fácilmente oscilacio-
nes de magnitud modesta en el nivel del lago, y su arquitectura y secuencialidad estratigráfi ca 
están controladas tanto por estas oscilaciones alocíclicas como por la autociclicidad ligada a la 
frecuente avulsión.

Buenos ejemplos de shoal water deltas conservados en el registro que presentan la mayor 
parte de las características que se acaban de describir se pueden encontrar en el Triásico de la 
cuenca de Ischigualasto-Villa Unión en Argentina (Melchor, 2007) y en el relleno de varias 
cuencas jurásicas y triásicas del sureste de Mongolia (Johnson y Graham, 2004a). Un buen 
ejemplo actual de este tipo de deltas lo podemos encontrar en los deltas de los márgenes fl exu-
rales del lago Malawi.

Existen además otros tipos de sistemas deltaicos menos frecuentes y ligados a sistemas 
fl uviales cuya presencia en el registro está poco documentada, pueden sintetizarse esencialmen-
te en tres:

a) Lóbulos de derrame fl uviales o crevasses que entran en lagos situados en llanuras de 
inundación a través de canales de crevasse. La geometría de estos lóbulos y las facies 
son muy similares a las descritas para los shoal water deltas, aunque sus dimensio-
nes son menores. Estos sistemas se depositan bajo láminas de agua muy delgadas y 
con gradientes extremadamente bajos; estas condiciones favorecen la formación de 



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

336

múltiples lóbulos de pequeñas dimensiones que responden a un patrón de drenaje 
jerarquizado. Presentan arquitecturas internas muy complejas con numerosas super-
fi cies de erosión y discontinuidad interna y un complicado patrón de estructuras de 
corriente que dibujan un abanico radial de paleocorrientes. Un buen ejemplo fósil 
exhaustivamente estudiado son las areniscas de la Formación Table Rock Sandstone, 
en el West phaliense (Carbonífero) del noreste de Inglaterra (Turner y Tester, 2006) 
(fi gura 9.13).
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Figura 9.13. Modelo sedimentario para deltas formados a partir de crevasses en lagos asociados a grandes siste-
mas fl uviales. Realizado a partir de la Formación Table Rock Sandstone, del Westphaliense del noreste de Ingla-
terra (Turner y Tester, 2006).

b) Deltas de restos vegetales. Aunque son muy poco frecuentes, es posible formar edifi cios 
deltaicos progradantes similares a los siliciclásticos constituidos mayoritariamente por 
fragmentos de restos vegetales transportados por las corrientes fl uviales. Un delta actual 
de este tipo se puede encontrar en el margen del lago Sucker, en Michigan, al norte de 
los Estados Unidos (Treese y Wilkinson, 1982) y en el Cretácico inferior de la Serra-
nía de Cuenca en la Formación Calizas de La Huérguina (Gierlowski-Kordesch et al., 
1991), en el contexto de un lago carbonático somero, en el que las acumulaciones 
deltaicas de restos vegetales se conservan como lignitos que alternan con capas de 
calizas y calcarenitas (fi gura 9.14).

c) Existe además un último tipo de sistema deltaico desarrollado en áreas de overbank 
fl uviales o en el cinturón terminal de abanicos aluviales. Se producen bien por fl ujos 
turbulentos no confi nados que transportan gran cantidad de carga tractiva y en sus-
pensión o bien por una mezcla de fl ujos no confi nados y pequeños canales de tipo 
ribbon. En estas condiciones, en la zona supralitoral subaérea se forman depósitos de 
sheet-fl ood o arroyada en manto que al entrar en el cuerpo de agua lacustre forman 
lóbulos muy delgados con suave inclinación. Por lo que en general se reconocen como 
cuerpos tabulares amalgamados de arenas masivas o con estructuras de corriente y 
oleaje. Si están relacionados con sistemas fl uviales o con abanicos aluviales, la arqui-
tectura varía y llegan a estar formados por granulometrías muy gruesas.

Tienden a producirse en lagos de gradiente extremadamente bajo, en etapas de 
bajo nivel lacustre relacionadas con etapas en las que la acomodación es mínima o el 
sistema inefi caz para rellenarla. Un modelo tridimensional de distribución de facies 
realizado a partir del Mioceno de la cuenca del Ebro en el sector septentrional en la 
provincia de Huesca se puede encontrar en Fisher et al. (2007).
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Figura 9.14. Modelo y aspecto de campo de un delta de lignitos formado a partir del aporte fl uvial de gran-
des cantidades de restos vegetales en el margen de un lago carbonatado somero, en el Cretácico inferior de la 
Serranía de Cuenca (Formación Calizas de la Huérguina), en el entorno de Uña. A. Vista general de la progra-
dación de una parte del edifi cio deltaico y expansión de los carbonatos lacustres. B. Modelo realizado por 
Gierlowski-Kordesch et al. (1991) para la arquitectura estratigráfi ca y distribución de facies del sistema. A1, mar-
gas; A2, calcarenitas/calizas bioclásticas; A3, carbón (lignitos). C. Detalle de los limos carbonosos con lentejones 
de lignito y capas de calcarenitas intercaladas. Véase también la fi gura 9.29.
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B. Sistemas deltaicos relacionados con abanicos aluviales

Aunque en la mayor parte de sus aspectos las facies de los sistemas deltaicos lacustres pro-
ducidos en conexión con sistemas de abanicos aluviales son similares a los fl uviales, existen 
varias diferencias sustanciales que es importante señalar.

La relación lateral entre lagos y abanicos aluviales es muy común y característica de cuen-
cas desarrolladas en contextos áridos. El modelo sedimentario y de facies compuesto por: aba-
nico aluvial, llanura fangosa o arenosa palustre (playa) y lago somero salino de tipo playa-lake, 
ha sido profusamente estudiado y bien documentado por innumerables casos actuales y fósiles 
(Eugster y Hardie, 1978; Hardie et al., 1978; Link y Osborne, 1978; Roberts et al., 1994).

En este modelo el abanico termina antes de llegar al cuerpo lacustre y es su orla distal 
fangosa la que se pone en contacto con el lago, de modo que la carga de mayor tamaño de 
grano se deposita en el abanico y no se forman deltas (fi gura 9.7 y 9.22). El litoral lacustre 
queda defi nido por la sedimentación de fangos, evaporitas y/o carbonatos, dependiendo ya de 
otros factores, con la posible excepción de la llegada de sheet fl oods o fl ujos no confi nados en 
épocas de crecida y descarga excepcional en el sistema aluvial, tal y como ya se ha descrito 
anteriormente.

Sin embargo, si el abanico se encuentra con el lago en su parte arenosa surcada por múl-
tiples canales, bien porque las condiciones permiten la subida del nivel lacustre y su estabili-
zación o cualquier otra circunstancia, esta franja llega a constituir un sistema deltaico que no 
estaría compuesto por un único lóbulo, sino por un complejo de lóbulos coalescentes de barra 
de desembocadura, alimentados por los numerosos canales de jerarquía decreciente y radial, 
característicos de la franja media de los abanicos, y por fl ujos no confi nados (fi gura 9.15). Este 
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Figura 9.15. Bloque diagrama de reconstrucción paleogeográfi ca y principales secuencias de facies del litoral de 
un sistema lacustre relacionado lateralmente con abanicos aluviales, en el que se desarrolla un sistema de deltas 
de tipo shoal water coalescentes, a favor de las desembocaduras de múltiples canales de tipo braided proceden-
tes del abanico. El esquema corresponde a la reconstrucción de sistemas paleógenos de la cuenca del Ebro. 
Modifi cado de Saéz et al. (2007a).
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complejo de lóbulos puede llegar a tener una gran envergadura lateral. Las facies características 
serían similares a las descritas para deltas de tipo shoal water o con barra de desembocadura y 
a las de lóbulos de fl ujos no confi nados y alimentados por pequeños canales de tipo ribbon; 
también podría compartir facies con los sistemas de tipo fan delta. Un excelente ejemplo de 
esta situación y su correspondiente modelo de facies ha sido realizado a partir de los abanicos 
aluviales y sistemas lacustres áridos que se formaron durante el Paleógeno en el margen nores-
te de la cuenca del Ebro, en el foreland o antepaís del borde meridional de la cadena pirenai-
ca (Sáez et al., 2007a) (fi gura 9.15).

C. Fan deltas

Aunque el sistema que acabamos de describir en el apartado anterior podría ser conside-
rado un tipo de fan delta, reservamos este término para aquellos casos en los que la parte 
proximal a media de un abanico aluvial entra en un cuerpo de agua lacustre. Estos sistemas 
son típicos de los márgenes fallados de grabens y semigrabens, asociados a sistemas de rift, strike-
slip y márgenes de foreland, en los que se instalan sistemas lacustres que se adosan al margen 
fracturado de la cuenca. La parte subacuática del sistema suele estar caracterizada por la pre-
sencia de facies de grano grueso y frecuentes fl ujos en masa y debris fl ows subacuáticos. Ya han 
sido mencionados al describir los ambientes supralitorales, ya que la parte subaérea del abani-
co confi gura un tipo de cinturón supralitoral de alta pendiente y poco común compuesto por 
depósitos de gravas, conglomerados y abundantes debris fl ows, que corresponderían a la zona 
de ápice y cinturón proximal del abanico. Si el abanico se forma en un contexto húmedo y 
con la topografía adecuada, la parte suabaérea podría corresponderse con una zona de menor 
gradiente caracterizada por múltiples canales de tipo braided de gravas.

Dada su asociación con márgenes lacustres de alto gradiente tienden a formar deltas de 
tipo Gilbert que presentan las mismas características que los descritos en relación con deltas 
fl uviales.

La presencia de fl ujos en masa y debris fl ows subacuáticos y su identifi cación son claves en 
la interpretación de estos sistemas (Horton y Schmitt, 1996). Las facies dominantes son con-
glomerados y brechas grano- y matriz- soportados y areniscas, depositadas por fl ujos en masa, 
corrientes turbidíticas y corrientes tractivas; muestran estructuras sedimentarias características 
del transporte en masa y tractivo (fi gura 9.16). Pueden aparecer también fangos producto de la 
decantación cuando la descarga masiva de sedimento cesa. La presencia de estructuras de de-
formación hidroplástica y, al igual que en el caso de los deltas fl uvio-lacustres, el desarrollo de 
slumps y depósitos turbidíticos derivados que se depositan en el sublitoral y en la cuenca, son 
diagnósticos del carácter subacuático de estos depósitos. Pueden desarrollarse canales subacuá-
ticos, superfi cies erosivas internas, y en grandes lagos, el sedimento puede ser retrabajado por 
el oleaje llegando a formar cordones de playas de gravas o de arenas.

Horton y Schmitt (1996) describen un ejemplo de la Formación Horse Camp del Mio-
ceno de Nevada (Estados Unidos) en el que se discuten además los criterios adecuados para 
identifi car estos sistemas.

Ilgar y Nemec (2005) describen otro ejemplo Mioceno en el relleno lacustre de la cuenca 
Ermenek, en Turquía. En este caso se describen depósitos de fan deltas de gravas y arenas que 
presentan una arquitectura y organización interna igual a la de los deltas fl uvio-lacustres de 
tipo Gilbert.

Changsong et al. (1991) describen en el relleno de la cuenca terciaria Baise (suroeste de 
China) varios ejemplos de sistemas de fan deltas con canales de tipo braided desarrollados 
sobre márgenes de sistemas lacustres profundos y sobre márgenes de sistemas relativamente 
grandes y someros (fi gura 9.16). También es posible encontrar una buena descripción de fan 
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deltas asociados a los márgenes de una cuenca de piggy-back en el Eoceno-Oligoceno del nor-
te del Tíbet (Liu y Wang, 2001).

En España existen ejemplos en el Plioceno de la cuenca de Guadix en Granada (Viseras et 
al., 1991; Fernández et al., 1993), entre otros.

También se han reconocido fan deltas asociados a los márgenes fracturados activos de los 
lagos Malawi y Tanganyka, tanto como sistemas activos, como en depósitos de su relleno se-
dimentario más antiguo.

D. Sistemas deltaicos de carbonatos

Son raros y apenas aparecen mencionados en la literatura especializada pero es posible formar 
lóbulos deltaicos calcareníticos en el contexto de lagos carbonáticos someros o lagos profundos 
con litorales constituidos por rampas carbonáticas, siempre que se desarrollen en un contexto 
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Figura 9.16. Arquitectura de facies de sistemas de fan deltas con canales de tipo braided, del relleno de la cuen-
ca terciaria Baise (suroeste de China). A. Modelo para una sucesión de fan delta desarrollada sobre el margen de 
un sistema lacustre profundo. B. Modelo para una sucesión de fan delta desarrollada sobre el margen de un sis-
tema lacustre relativamente grande y somero. Modifi cado de Changsong et al. (1991).
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de drenaje de sustratos o sistemas sedimentarios carbonáticos. Numerosos ejemplos de este tipo 
de facies se han descrito en el Cretácico inferior de la cuenca de Cameros y de la cuenca Ibéri-
ca Suroccidental (Gómez Fernández, 1992; Meléndez y Gómez Fernández, 2000; Fregenal 
Martínez 1998; Fregenal Martínez y Meléndez, 2000), en sistemas lacustres carbonáticos some-
ros, instalados en amplias llanuras aluviales y palustres, salpicadas de charcas y canales de dre-
naje interno y desarrolladas sobre un sustrato karstifi cado de carbonatos marinos jurásicos. En 
este entorno el sistema está dominado por la sedimentación de carbonatos y los canales que 
surcan las llanuras palustres transportan cargas compuestas por una mezcla de cantos proceden-
tes de la erosión del sustrato jurásico, intraclastos producto de la erosión de la llanura palustre 
o derivados de otros cuerpos lacustres, oncolitos y restos vegetales. En etapas de inundación la 
carga detrítica entra en forma de fl ujos canalizados o como fl ujos no confi nados en los litorales 
lacustres, formando lóbulos o mantos calcareníticos masivos o con estructuras de corrientes, 
progradantes, que en algunos casos llegan a colmatar cuerpos de agua someros.

Playas, fl echas litorales y depósitos ligados al oleaje

La formación de playas y depósitos modifi cados por el oleaje ya ha sido mencionada en 
numerosas ocasiones a lo largo de este capítulo como productos del retrabajamiento de los 
sedimentos depositados en los edifi cios deltaicos. En grandes lagos con alimentación siliciclás-
tica las playas son ambientes deposicionales muy comunes.

La formación de playas como crestas únicas o como sucesión de cordones progradantes 
adosados lateralmente (strandplain), fl echas litorales e incluso sistemas de islas-barrera lagoon 
similares a los marinos (Renaut y Owen, 1991; Bray y Carter, 1992) ocurre siempre y cuando 
el viento sea constante y la masa de agua sea sufi ciente para generar olas con la envergadura 
necesaria para mover y retrabajar el sedimento disponible. El litoral debe tener un gradiente 
topográfi co medio a alto, ya que si el gradiente es muy tendido la energía del oleaje se disipa. 
Además no debe encontrarse sometido a oscilaciones frecuentes del nivel del lago, que trasla-
dan frecuentemente la posición del área litoral sobre la que actúa el oleaje. La ausencia de 
mareas restringe notablemente el área de infl uencia del oleaje. Este hecho implica también que 
las playas lacustres sean similares a las playas marinas micromareales, que presenten foreshores 
estrechos y una única berma o como mucho una segunda ligada a las tormentas. En muchos 
casos, la presencia de macrófi tos y vegetación subacuática inhibe la formación de playas, ya 
que la pantalla vegetal atrapa el sedimento e impide el desarrollo del perfi l típico de playa.

Si el oleaje no tiene la constancia y la magnitud sufi ciente o el litoral es muy plano las 
evidencias sedimentarias de la actividad del oleaje quedarán restringidas al retrabajamiento in 
situ de sedimentos depositados previamente por otros procesos a los que se sobreimpondrán 
ripples de oscilación.

Otro limitante a la construcción de playas lacustres y una marcada diferencia respecto a 
las marinas es la morfología del litoral lacustre. Los litorales lacustres son más irregulares que 
la línea de costa marina por lo que la formación de playas se restringe lateralmente por la va-
riación de la orientación de la línea de costa y los cordones playeros tendrán una extensión 
lateral limitada. Se pueden desarrollar cordones separados lateralmente entre los que pueden 
aparecer sedimentos fangosos, biohermos e incluso carbonatos formados en las áreas protegidas.

Además de la posibilidad de tener un área de fetch amplia sobre la que sopla el viento que 
produce el oleaje, la posibilidad de tener segmentos de costa abiertos y más o menos rectilíneos, 
continuos lateralmente es otra de las razones por la que los lagos de grandes dimensiones pre-
sentan condiciones más adecuadas para la formación de cordones playeros.

Si se dan las condiciones adecuadas se forman playas muy similares a las marinas en las 
que es posible separar dos cinturones de depósitos con características diferentes correspondien-
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tes al shoreface y al foreshore. A grandes rasgos, mientras que en el foreshore las condiciones de 
alto régimen de fl ujo de las corrientes de swash y backwash da lugar a haces de láminas para-
lelas inclinados hacia el lago, en el shoreface se forman depósitos siliciclásticos homométricos 
con cantidades variables de restos bioclásticos y vegetales con estratifi cación cruzada planar y 
de surco (ver capítulo dedicado a Playas e Islas Barrera en esta obra).

La gran variabilidad de características que muestra la parte subaérea, es otra diferencia 
esencial respecto a las playas marinas. Esta parte coincidiría en los lagos con el cinturón su-
pralitoral; si las condiciones son adecuadas puede desarrollarse un backshore y un foredune de 
mayor o menor envergadura que no siempre se conserva. Sin embargo también es normal que 
la playa pase, lateralmente hacia tierra, a un cinturón palustre que suele estar vegetado; en la 
parte del cinturón palustre más próxima al lago se desarrollarían procesos asimilables a los del 
backshore marino.

Además de las playas arenosas son relativamente frecuentes los cordones de playas de gra-
vas. Estos se desarrollan en lagos con fan deltas o en lagos relacionados con abanicos aluviales 
o sistemas fl uviales que llevan cargas de sedimentos de tamaño de grano grueso. Su formación 
se asocia a grandes lagos en los que el oleaje llega a ser muy energético. Son típicamente pla-
yas de alta pendiente y los depósitos o no presentan una estructuración interna bien defi nida 
y aparecen como lentejones inclinados hacia el lago según la pendiente deposicional, o se or-
ganizan en paquetes separados por superfi cies planas, ligera o claramente erosivas, y tendidas 
hacia el lago.

El lago Superior presenta en su margen occidental extensas playas de gravas activas de alta 
pendiente que pasan lateralmente a un supralitoral caracterizado por un estrecho cinturón de 
vegetación herbácea, que rápidamente desemboca en un extenso bosque caducifolio templado.

El lago Bogoria, en el rift africano, pre-
senta también playas, fl echas e islas barreras 
(fi gura  9.17) compuestas por arenas muy 
gruesas y gravas a lo largo de su litoral (Re-
naut y Owen, 1991), que proceden de la 
redistribución de sedimentos originalmente 
acumulados en fan deltas.

En cuencas lacustres la presencia y el re-
conocimiento de playas constituye un ele-
mento muy útil de reconstrucción ambien-
tal por múltiples razones. Dado el número 
de limitantes que tiene su formación, cuan-
do aparecen permiten caracterizar con mu-
cha precisión tanto el ambiente y las carac-
terísticas del litoral como otras características 
paleolimnológicas que conciernen a la ciné-
tica del agua y la morfología del litoral. Ade-
más proporcionan una información paleo-
geográfi ca muy precisa sobre la posición de 
la línea de costa lacustre y su variación en el 
tiempo.

La datación de los cordones de playas y 
los strandplain emergidos e incorporados al 
relieve actual con morfología de terrazas 
(strandplains) o de escalera (cordones desco-
nectados sucesivos dispuestos en escalera 
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que refl ejan regresiones forzadas) formados en lagos actuales que han tenido precursores de 
mucha mayor extensión en épocas recientes, han permitido reconstruir la variación de la po-
sición de la línea de costa a lo largo del tiempo hasta llegar a la actual.

Casos muy conocidos de estas situaciones son las «terrazas» y «escaleras» emergidas del lago 
Bonneville, el precursor del Gran Lago Salado de Utah (Oviatt et al., 2005; Jewell, 2007), del 
lago Ngami en el Kalahari, al norte de Botswana (Borrough et al., 2007) y del lago MegaChad 
en el sur del Sahara (Ghiene et al., 2002; Schuster et al., 2005) (fi gura 9.18), entre otros ejem-
plos.
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Figura 9.18. A. Mapa que muestra el entorno fi siográfi co del lago Chad actual y la reconstrucción de su pre-
cursor el lago Mega-Chad (Schuster et al., 2005). B. Interpretación basada en imágenes de satélite realizada 
por Schuster et al. (2005) del área del delta Angamma en el margen septentrional del antiguo lago Mega-Chad, 
actualmente emergido (ver localización en A). Los principales elementos morfológicos distinguidos serían: 1. 
Terrazas. 2. Sistemas de crestas de playa. 3. Red de canales de la llanura deltaica. 4. Frente deltaico. 5. Fle-
cha litoral. 6. Barra de arena situada deriva arriba. 7. Barra de arena situada deriva abajo. C. Interpretación 
basada en imágenes de satélite realizada por Schuster et al. (2005) del área del delta Chari en el margen me-
ridional del lago Mega-Chad (ver localización en A). Los principales elementos morfológicos distinguidos corres-
ponderían a: 1. Antigua llanura deltaica con segmentos residuales de barras de arena. 2. Sistemas de crestas 
de playa y barras de arena situadas deriva arriba. 3. Barras de arena rotas por incisión fl uvial. 4. Barras de 
arena situadas deriva abajo. 5. Pequeño abanico aluvial reciente formado al pie de la pendiente del frente del-
taico.

En el registro estratigráfi co, las playas lacustres aparecen como cordones arenosos de ex-
tensión lateral y potencia variable en cambio lateral de facies con depósitos sublitorales, su-
pralitorales o con otros elementos litorales. Su arquitectura estratigráfi ca interna revela las 
variaciones del nivel lacustre. Se pueden encontrar ejemplos de playas lacustres fósiles en el 
Cretácico inferior de Cabinda en Angola (Bracken, 1994) o en el registro neógeno de la cuen-
ca Denizli en Turquía (Alçiçek et al., 2007). Dam y Surlyk (1993) describieron un lago de 
grandes dimensiones y profundidad dominado en el área litoral por las tormentas y el oleaje 
que retrabajan sedimentos de frente deltaico en el Triásico terminal-Jurásico inferior de la 
cuenca Jameson Land, en Groenlandia.
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Los strandplain asociados lateralmente a deltas fl uvio-lacustres del lago Malawi (Wells et 
al., 1994) (fi gura 9.19) y del lago Michigan (Th ompson y Baedke, 1995) son ejemplos actua-
les conocidos y estudiados.

Figura 9.19. Crestas de playa y strandplains, formados a partir del retrabajamiento de los depósitos del delta 
Dwangwa, en el margen occidental del lago Malawi. Tomado de Wells et al. (1994).

Los casos descritos de depósitos lacustres con retoques producidos por el oleaje, normal-
mente con ripples de oscilación, son muy frecuentes en lagos de todo tipo, tamaño y edad.

La formación de fl echas litorales es también posible en lagos. Dependen de la existencia 
de una corriente de deriva constante y una morfología litoral recortada. Sin embargo, su con-
servación y su reconocimiento en el registro fósil son improbables.

En el lago Erie, en el norte de Estados Unidos, se ha descrito un ejemplo de sistema de 
isla barrera-lagoon actual (Harrell y Braun, 1987; Bray y Carter, 1992; Grant et al., 1996) 
transgresiva y dominada por tormentas y procesos de overwash, con canales de washover y una 
terraza de washover asociada al margen del lagoon y sin foredune sobre la barra.

Se han interpretado como antiguas islas barreras del lago MegaChad, un extenso cordón 
arenoso con secuencias de playa desconectado de las terrazas formadas por las playas litorales 
(Schuster et al., 2005), todo ello incorporado al relieve actual tras la bajada del nivel del lago.

Link y Osborne (1978) también propusieron la existencia de un sistema de isla barrera-
lagoon lacustre de reducidas dimensiones en el Mioceno de la cuenca Ridge en California.

Otro tipo de depósitos asociados al oleaje son las tempestitas, que pueden formarse tanto 
en las zonas litorales como en el sublitoral, dependiendo de la posición del nivel de base del 
oleaje de tormenta. Se trataría de depósitos muy similares a sus equivalentes marinos, habién-
dose encontrado estructuras de tipo hummocky y distintos tipos de facies que revelan un trans-
porte masivo de sedimentos hacia el interior del lago ligado a un oleaje de dimensiones no tables.

En sedimentos siliciclásticos se han descrito excelentes ejemplos de tempestitas en el Triá-
sico terminal-Jurásico inferior de la cuenca Jameson Land (Dam y Surlyk, 1993), un ejemplo 
que ya hemos mencionado anteriormente. Otro excelente ejemplo de litoral lacustre siliciclás-
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tico controlado por oleaje y tormentas es el que proporciona la Formación Horton Bluff  del 
Carbonífero de Nueva Escocia en Canadá (Martel y Gibling, 1991).

En lagos actuales son muy numerosos los ejemplos de depósitos asociados a tormentas, 
siendo especialmente conocidas las estructuras hummocky de los litorales de los Grandes Lagos 
norteamericanos (Greenwood y Sherman, 1986).

Playas de carbonatos

Es posible formar playas de calcarenitas y playas bioclásticas, aunque el reconocimiento de 
este tipo de depósitos y su interpretación como tales a partir del registro fósil es relativamente 
reciente. Sí existen muchos ejemplos que describen distintos tipos de facies carbonáticas forma-
das en litorales agitados por el oleaje y las corrientes litorales. Este tipo de depósitos está com-
puesto por cantidades variables de calcarenitas intraclásticas, bioclastos y oolitos, siendo quizás 
los depósitos más comunes las playas y las barras o shoals bioclásticos y oolíticos. Los bioclastos 
y los intraclastos que construyen estos depósitos proceden del propio litoral lacustre, el área de 
máxima producción del mismo. La formación de los oolitos está relacionada, igual que en me-
dios marinos, con la agitación del agua y la precipitación del carbonato; está intermediada por 
el desarrollo de películas de algas o bacterias alrededor de los granos. Uno de los primeros ejem-
plos descritos de facies calcareníticas de este tipo son las calizas oolíticas de la Formación Glenns 
Ferry del Plioceno de Idaho en Estados Unidos (Swyridczuk et al., 1979, 1980). En este caso 
la caliza oolítica conforma una plataforma inclinada de techo plano que presenta internamente 
foresets inclinados progradantes, similares geométricamente a los foresets de los deltas de tipo 
Gilbert. El techo de la plataforma está formado por calcarenitas oolíticas arenosas interpretadas 
como depósitos de playas. La plataforma oolítica fue explicada como el resultado de la progra-
dación de terrazas construidas por el oleaje a partir de avalanchas del sedimento oolítico pro-
ducido en los ambientes de playa del techo de la plataforma. El caso sirvió de base para la 
construcción de dos de los modelos de facies de lagos carbonáticos (Tucker y Wright, 1990; 
Platt y Wright, 1991), el modelo de plataforma progradante de alta energía, complementado 
por el modelo de margen en rampa de alta energía, para aquellos litorales de baja pendiente 
sobre los que se desarrollan playas o barras oolíticas y bioclásticas (fi gura 9.20 y 9.21).
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Arenas de playa
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Figura 9.20. Modelo y secuencia idealizada propuesta por Tucker y Wright (1990) y Platt y Wright (1991) para 
litorales con plataforma de alta energía en lagos carbonatados, con formación de secuencias de playa y depósitos 
ligados al oleaje.

Posteriormente se han descrito otros ejemplos en los que las facies calcareníticas se dispo-
nen formando la sucesión de estructuras típicas de un perfi l de playa o bien en forma de barras 
o bajíos, con estratifi cación cruzada interna y retoque por ripples de oscilación; en ambos casos 
con niveles intercalados con estructuras de tipo hummocky. Depósitos de este tipo interpreta-
dos como playas aparecen en el Triásico superior del suroeste de Inglaterra, en el Grupo Mer-
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cia Mudstone (Milroy y Wright, 2002). Toda una variedad de facies de playas y bajíos calca-
reníticos han sido descritos en la Formación Green River en la cuenca Uinta en el 
centro-oeste de los Estados Unidos (Keighley et al., 2003). Con anterioridad Dias et al. (1988) 
y Carvalho et al. (2000) habían descrito playas y barras bioclásticas y calcareníticas sin oolitos 
en la Formación Lagoa Feia en el Cretácico inferior de la cuenca Campos en el noreste de 
Brasil. En este caso los cuerpos sedimentarios formados por las facies bioclásticas constituyen 
reservorios de hidrocarburos.

Los bajíos oolíticos del litoral del lago Tanganyka son uno de los ejemplos actuales más 
conocidos (Cohen y Th ouin, 1987) (fi gura 9.23).

También se han descrito facies de tempestitas en sedimentos carbonáticos siendo un ejem-
plo notable las calcarenitas de la Formación Blesa, en la cordillera Ibérica central (Meléndez 
et al., 2000; Soria et al., 1997).

Rampas y plataformas de carbonatos

Las rampas y plataformas carbonáticas, junto con las playas y las bioconstrucciones, cons-
tituyen los elementos litorales habituales en lagos carbonáticos que no reciben aportes de sili-
ciclásticos. También pueden desarrollarse en áreas concretas de litorales de grandes lagos a las 
que este aporte siliciclástico no llega, como ocurre en el lago Tanganyka. Son también un 
elemento común a los márgenes de muchos lagos salinos y playa-lakes.

En esta zona coexisten la formación y la sedimentación del carbonato que como ya expli-
camos en un apartado anterior tiene un origen en gran medida biológico. Los macrófi tos de 
diverso tipo, las carófi tas, los gasterópodos, los ostrácodos y los bivalvos son los principales 
organismos que pasan a formar parte del sedimento y que median en su producción o lo pro-
ducen directamente, siendo las carófi tas el más abundante y extendido, seguidas de los gaste-
rópodos. Los restos esqueléticos de estos organismos, junto con los peloides, cantidades varia-
bles de intraclastos (procedentes de la orla palustre y drenados al lago) y de restos vegetales y 
materia orgánica van a ser los principales componentes del sedimento.

El caso más común y que está extensamente documentado tanto en el registro como en 
sistemas actuales, son las rampas someras de baja pendiente poco agitadas o protegidas del 
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oleaje sobre las que se instalan extensas praderas de carófi tas o macrófi tos con o sin desarrollo 
local de bioconstrucciones, dando lugar a depósitos intensamente bioturbados. El resultado 
en términos de facies son calizas micríticas, que varían de mudstones a packstones y que tie-
nen un aspecto ligeramente grumoso debido a presencia de agregados peloidades de fango 
micrítico.

Las sucesiones de facies resultantes de la sedimentación en estas rampas están compuestas 
por sucesivas capas de calizas masivas tabulares o con límites ligeramente ondulados, y a veces 
algo nodulosas debido a la bioturbación. Estos litorales están normalmente rodeados por un 
supralitoral palustre constituido por carbonatos con el que presentan una relación de cambio 
lateral de facies, y que suele progradar sobre el litoral apareciendo al techo de la sucesión de 
calizas litorales.

Las rampas tienden a agradar al mismo tiempo que progradan de forma muy tendida so-
bre facies sublitorales o de cuenca como resultado de la geometría del margen lacustre.

Tucker y Wright (1990) y Platt y Wright (1991) asignaron esta sucesión como modelo de 
lago carbonático con margen en rampa de baja energía (fi gura 9.21).

Estas facies son también típicas del relleno de pequeñas charcas en multitud de emplaza-
mientos posibles: en llanuras palustres y humedales, en el cinturón supralitoral de grandes 
lagos, en llanuras de inundación fl uvial, en el cinturón fangoso distal de abanicos aluviales, 
apareciendo como lentejones de escasos metros de espesor y extensiones laterales variables de 
decenas a cientos de metros, de calizas micríticas con fauna lacustre y carófi tas entre otras 
facies propias del sistema deposicional en el que se engloban.

Si el litoral del lago presenta un gradiente más alto, es decir, si tiene geometría de platafor-
ma, esta tiende a crecer por progradación casi pura según se va produciendo sedimento, pre-
sentando la plataforma una estructuración en foresets inclinados progradantes. Un margen 
lacustre actual de este tipo proporcionó uno de los primeros y más conocidos ejemplos de 
sedimentación litoral en un lago carbonático (Murphy y Wilkinson, 1980). Se trata del lago 
Littlefi eld en Michigan (Estados Unidos), al que se sumaron luego las plataformas del lago Suc-
ker, también en Michigan (Treese y Wilkinson, 1982). La plataforma está formada por sedi-
mento de tamaño arena compuesto dominantemente por restos de carófi tas en una matriz 
margosa y sobre ella crece una pradera de carófi tas (fi gura 9.22). El techo de la plataforma es 
una terraza formada por el oleaje recubierta por una capa de pisolitos. Este tipo de margen 
alimenta otro de los modelos de facies de lago carbonático de Tucker y Wright (1990) y Platt 
y Wright (1991) el de margen de plataforma de baja energía (fi gura 9.21).
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La separación de facies y modelos según nos encontremos en un margen de tipo rampa o 
de plataforma es una simplifi cación útil, pero en realidad es posible encontrar ambos modelos 
coexistiendo dentro del mismo lago en distintas zonas del litoral o incluso en el mismo tran-
secto litoral. El lago Tanganyka suministra un buen ejemplo de esto (Cohen y Th ouin, 1987; 
fi gura 9.23). El litoral comienza por presentar una morfología tendida en rampa sobre la que 
se extiende una densa pradera de carófi tas a la que sucede hacia el interior un cinturón de 
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Figura 9.23. A. Corte esquemático de los ambientes litorales y sublitorales del margen del lago Green (Nueva 
York, Estados Unidos) en el que se puede observar tanto la estratigrafía y sedimentología local como la dinámica 
ecológica implicada en el crecimiento de biohermos y microbialitas de diferente tipo. Tomado de Thompson et al. 
(1990). B. Representación esquemática de la distribución de los sucesivos cinturones de facies carbonáticas en 
un sector litoral del lago Tanganyka. En el esquema se aprecia el desarrollo de una tupida red coalescente de 
biohermos similar a un arrecife a profundidades de hasta 60 m (Cohen y Thouin, 1987).
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bajíos oolíticos batidos por el oleaje. Una ruptura en la pendiente nos sitúa a continuación 
sobre una plataforma progradante en la que se están acumulando fangos micríticos bioclásticos 
entre los que crecen biohermos. Es un ejemplo más, entre muchos otros, de las difi cultades 
para confeccionar modelos de facies lacustres, que ya hemos mencionado.

El número de ejemplos de facies litorales de este tipo en lagos carbonático, salinos o mix-
tos, o asociadas a charcas en otros sistemas deposicionales es muy elevado. En España es po-
sible encontrar un abanico muy amplio de ejemplos en el Cretácico inferior de la cuenca de 
Cameros y de distintos sectores de la cuenca Ibérica, de la Pirenaica o la Vasco-Cantábrica y 
en el relleno de prácticamente todas las cuencas terciarias.

La Formación Morrison de edad Jurásico superior (Dunagan y Turner, 2004) que ocupa 
una vasta extensión en el centro de los Estados Unidos, las facies del Purbeck y el Weald inglés 
(Jurásico superior a Cretácico inferior) (Allen y Wimbledon, 1991; Ross y Cook, 1995; Wright 
et al., 2000; Radley, 2005), entre muchos otros, son ejemplos de referencia fuera de España.

Este tipo de facies también se están formando actualmente en las lagunas de las Tablas de 
Daimiel (Alonso Zarza et al., 2006) y en las Everglades de Florida (Platt y Wright, 1992).

Bioconstrucciones

La presencia de bioconstrucciones de diverso tipo es muy frecuente en los litorales lacustres. 
En líneas generales se trata de construcciones realizadas por algas y cianobacterias, que en ge-
neral se conocen como microbialitas, aunque distintos tipos de bacterias, hongos e incluso 
esponjas, pueden también bioconstruir.

Las formas más habituales que se encuentran son los oncolitos y los estromatolitos de 
morfologías variadas. Los oncolitos son bolas redondeadas que se producen por el crecimien-
to estacional de láminas concéntricas de cianobacterias a partir de un núcleo que puede estar 
formado por cualquier objeto (bioclastos, granos de arena, intraclastos). Precisan unas condi-
ciones de agitación suave y son comunes a litorales lacustres, cursos fl uviales y charcas de di-
verso tipo.

Los estromatolitos aparecen formando construcciones en láminas alternantes claras y os-
curas, subparalelas, pero también pueden no presentar una diferenciación neta y estar forma-
dos por láminas criptocristalinas de calcita (leiolitas).

La formación de estromatolitos requiere un sustrato endurecido, bien sea un basamento 
rocoso, un pavimento de cantos, carbonatos cementados de tipo beach-rock, o sedimentos la-
custres endurecidos por exposición subaérea y pedogénesis. Suelen crecer en las zonas más so-
meras del litoral, en los primeros 10 a 25 m, ya que precisan de luz solar y oxígeno para crecer, 
aunque se conocen bioconstrucciones en profundidades de hasta 100 m (Kempe et al., 1991).

En lagos con litorales amplios y variación batimétrica signifi cativa se pueden formar bio-
hermos dómicos o trombolitos de morfologías y tamaños muy variables.

Conocidos ejemplos de litorales lacustres con desarrollo de microbialitas son el lago Tan-
ganyka (Cohen y Th ouin, 1987) y el lago Green en el norte de Estados Unidos (Th ompson 
et al., 1990) (fi gura 9.23). En este último se ha reconocido además el crecimiento de esponjas 
asociadas a las microbialitas. En el lago Tanganyka los biohermos crecen hasta los 50 m de 
profundidad y llegan a alcanzar diámetros mayores de dos metros, formando una tupida red 
coalescente similar a un arrecife.

Además de luz, las microbialitas requieren la presencia de oxígeno al menos en la parte su-
perior del tapiz vivo, mientras que la parte inferior suele ser anóxica, siendo la actividad de las 
bacterias anaerobias la que está íntimamente ligada a la litifi cación (Schultze-Lam et al., 1996).

Crecen en todo tipo de lagos, independientemente del contexto climático, la salinidad y 
composición de las aguas y las dimensiones del cuerpo de agua.
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Además de las microbialitas de distinto tipo, es habitual que se desarrollen tapices delgados 
de perifi ton formados por bacterias de tipo variado, tanto sobre el sustrato como fl otando a 
distintas profundidades de la lámina de agua. Estos tapices pueden llegar a cubrir incluso 
fondos con defi ciencia de oxígeno o disaeróbicos. La salinidad y la alcalinidad extrema favo-
recen el desarrollo de microbialitas y de tapices bacterianos formados por cianobacterias adap-
tadas a condiciones extremas, donde la presencia de otros organismos está muy restringida y 
no encuentran competencia en la colonización del medio. Es muy frecuente ver tapices de este 
tipo fl otando encima de la superfi cie de lagunas a las que suelen conferir coloraciones carac-
terísticas en las que están precipitando sales a partir de una salmuera muy concentrada.

Por último, otro elemento menos frecuente, aunque también aparece en muchos litorales 
lacustres, son edifi cios tobáceos de diferente morfología y envergadura. Las tobas se forman 
en zonas con surgencias de agua hidrotermal, kárstica o simplemente de descarga del freático, 
enriquecida en carbonato que precipita alrededor de plantas y los restos vegetales que se en-
cuentran en el entorno de la surgencia. Son muy frecuentes en sistemas fl uviales y asociados 
a relieves y pendientes. En relación con lagos pueden aparecer en los márgenes supralitorales 
como construcciones en barrera o formando terrazas asociadas a los canales que alimentan el 
lago (Ordóñez et al. 2005; Valero Garcés et al., 2008). En lagos adosados a fracturas, a favor 
de surgencias de agua en la pared defi nida por la fractura y hacia el interior del litoral lacustre, 
se encuentran tobas creciendo; en surgencias subacuáticas ricas en carbonato, éste puede pre-
cipitar dentro del cuerpo de agua sobre las plantas subacuáticas del entorno, formando peque-
ños montículos.

Ford y Pedley (1996) separaron como un tipo diferente las tobas en ambientes palustres y 
propusieron denominar tobas lacustres a los estromatolitos y en general las bioconstrucciones 
de cianobacterias en litorales lacustres someros, terminología que se continua usando (Valero 
Garcés et al., 2008) actualmente.

Tradicionalmente se han denominado tobas a los edifi cios con forma piramidal que crecen 
en litorales lacustres de lagos salinos e hipersalinos aunque dado que la precipitación del car-
bonato parece que se realiza a favor de la actividad de bacterias y no de plantas, Ford y Pedley 
(1996) prefi eren asimilar éstos a travertinos más que a tobas. Las construcciones piramidales 
de los márgenes del lago Mono en California, son probablemente el ejemplo más conocido de 
este tipo de formaciones.

Las tobas asociadas a la zona supralitoral y litoral son una fuente de sedimento detrítico 
carbonático que se acumula en el litoral.

Litoral lutítico-carbonático-evaporítico

Aunque ya se ha mencionado en repetidas ocasiones en relación con otros subambientes 
litorales y supralitorales, la presencia de sedimentos carbonáticos intercalados con lutitas y con 
evaporitas es algo muy común tanto en las llanuras fangosas y arenosas (playas) supralitorales 
como en los litorales de los lagos salinos, lagos de tipo playa-lake y en lagos áridos de grandes 
dimensiones, con o sin sedimentación de evaporitas (fi gura 9.24). Quepa señalar que en estos 
ambientes además de calizas es frecuente encontrar facies dolomíticas y que el desarrollo de 
las facies carbonáticas litorales es muy variable.

Si se trata de un margen de bajo gradiente en un lago somero, con oscilaciones del nivel 
del lago marcadas, lo más habitual es que se forme una sucesión agradante en la que se inter-
calan facies de carbonato entre facies lutíticas y facies de sales precipitadas o detríticas. Si el 
lago es de mayores dimensiones se pueden desarrollar márgenes más estables en los que se 
depositen facies de playas, barras calcareníticas, rampas y plataformas carbonáticas como las 
que ya se han descrito.
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Dinámica ambiental y sedimentología de la zona sublitoral y el talud

La zona sublitoral corresponde con un cinturón de dimensiones e importancia muy varia-
bles que permanece siempre en condiciones subacuáticas, normalmente dentro del hipolimnion 
si el lago presenta estratifi cación térmica. Es fácil de defi nir en los lagos con talud o ruptura 
de pendiente hacia la zona pelágica o de cuenca, pero de límites más difíciles de precisar en 
lagos de gradiente suave con morfología de rampa, en los que se pasa insensiblemente de unos 
cinturones ambientales a otros. La parte baja del frente deltaico y el prodelta de los deltas li-
torales progradantes suelen formar también parte de este cinturón.

Es raro que en el estudio de sistemas lacustres fósiles y actuales se diferencie el sublitoral 
como tal, por dos razones fundamentales: las difi cultades que existen para individualizarlo cla-
ramente en muchos lagos en los que el cambio ambiental desde el litoral a la cuenca se produce 
de forma muy gradual, y por no presentar facies y secuencias de facies tan características como 
las de los ambientes litorales o los típicos sedimentos laminados de la zona de cuenca. De algu-
na forma, es un cinturón ambiental y de facies transicional y así es como denominan Tucker y 
Wright (1990) y Platt y Wright (1991) a las facies que aparecen entre las de la parte alta (litoral) 
y la base (cuenca) de las secuencias modelo de facies progradantes de lagos carbonáticos.

El sublitoral puede estar fuera del alcance del oleaje pero verse afectado por oleaje de tor-
menta. Se encuentra aún dentro de la zona oxigenada, al menos durante la mayor parte del 
año, y por encima del monimolimnion si el lago presenta un fondo con estratifi cación per-
manente. En lagos someros mezclados, la zona central del lago puede compartir características 
de esta zona y de la zona de cuenca. Si las condiciones son adecuadas y el medio permanece 
oxigenado e iluminado pueden desarrollarse microbialitas de diverso tipo; un ejemplo lo cons-
tituyen los biohermos del lago Tanganyka descritos por Cohen y Th ouin (1987) (ver el apar-
tado anterior) que llegan a presentar una estructura similar a un arrecife, y que se encuentran 
en profundidades que corresponden ya al ambiente sublitoral.

La cantidad de macrófi tos y vegetación acuática puede estar restringida, así como la diver-
sidad bentónica; y no habrá plantas capaces de enraizarse, aunque pueden crecer praderas de 
carófi tas.
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Figura 9.24. Modelo clásico de sistemas de abanicos aluviales (playa) playa lake salino de Eugster y Hardie (1978).
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El sedimento más abundante en esta zona son fangos arcillosos, limosos, margosos o mi-
críticos que pueden tener cantidades variables de fracciones más gruesas. Suelen estar biotur-
bados y contener restos de organismos lacustres. La intensidad de la bioturbación, la abun-
dancia y el tipo de organismos que viva en ella dependerá ya de las condiciones ambientales 
y ecológicas específi cas para cada caso. Restos de plantas y cantidades variables de materia 
orgánica son también normales en las facies sublitorales.

El sedimento fangoso carbonático se puede producir en el mismo ambiente en el que viven 
las praderas de carófi tas. Por el contrario los fangos arcillosos decantan a partir de fl ujos que 
o bien entran en el lago, o bien se producen en el litoral y a partir de overfl ows que durante 
un tiempo fl otan en la superfi cie de la lámina de agua y decantan tanto sobre la zona sublito-
ral como de cuenca. Las facies fangosas pueden ser masivas si están muy bioturbadas, pero si 
la bioturbación es baja o muy escasa durante ciertos períodos de tiempo, pueden presentar un 
aspecto lajoso o con tendencia a laminarse en paquetes discretos de varios centímetros con 
límites más o menos irregulares.

Además de los fangos de diversos orígenes, es común que se depositen en el sublitoral 
capas de sedimentos más gruesos alóctonos transportados por underfl ows, corrientes turbidíti-
cas y gravitacionales, tormentas, o debidos a la decantación de interfl ows. Normalmente se 
trata de arenas y calcarenitas aunque en lagos cuyas áreas sublitorales están relacionadas con 
fan deltas y deltas de gravas, pueden llegar a ser de tamaño grava fi na.

Estos depósitos pueden aparecer en forma de varios tipos de facies diferentes. Las tempes-
titas son depósitos formados por capas gradadas de arenas o calcarenitas que terminan en una 
superfi cie ondulada con estructuras hummocky o swaley. Los underfl ows y los fl ujos turbidíticos 
suelen dar lugar a capas de arenas o calcarenitas masivas o gradadas de poco espesor, en oca-
siones con secuencias completas o parciales de Bouma. Pueden ser también simplemente ni-
veles formados por fragmentos de bioclastos e incluso oolitos litorales acumulados durante 
tormentas o por exceso de sedimento en una pendiente inestable. Si el área sublitoral presenta 
un gradiente alto son comunes los slumps originados por inestabilidad del sedimento. El propio 
sublitoral puede también verse sometido a la desestabilización de sus sedimentos, formándose 
slumps y fl ujos gravitacionales que se desplazarán hasta la zona de cuenca o quedarán asociados 
al talud.

Dependiendo de su morfología, esencialmente de su pendiente, el talud lacustre puede 
presentar depósitos asociados o actuar como zona de by-pass de sedimentos. Los depósitos 
asociados al talud se forman a partir fl ujos gravitacionales y se acumulan sobre el propio talud 
o al pie de éste, de forma más o menos organizada. Los taludes de grandes lagos pueden estar 
disectados por cañones que se rellenan de turbiditas y underfl ows, o que actúan como vía de 
transferencia de sedimentos hacia lóbulos y abanicos turbidíticos que se extienden sobre la 
zona de cuenca.

Dinámica ambiental y sedimentología de la zona pelágica o de cuenca

La zona pelágica o de cuenca lacustre coincide aproximadamente con la zona cen-
tral   (dependiendo de la morfología del lago) y más profunda. Suele ser plana y quedará 
claramente defi nida siempre que exista una ruptura de pendiente o un talud marcado bajo 
la zona  sublitoral; de lo contrario, puede presentar un tránsito gradual con la zona sublito-
ral.  En lagos sin talud y en lagunas o lagos someros o sin estratifi cación de la columna 
de  agua, la zona sublitoral y la zona de cuenca pueden constituir un único cinturón am-
biental.

La cuenca está fuera del alcance del oleaje normal y sólo excepcionalmente en lagos y la-
gunas más someros, queda al alcance del oleaje de tormenta. Se encuentra normalmente den-
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tro del hipolimnion, si el lago está térmicamente estratifi cado, y del mixolimnion en lagos 
meromícticos que mantienen una estratifi cación permanente debido a la elevada densidad 
de sus aguas más profundas. Es, por tanto, un ambiente que puede ser anóxico y reductor de 
forma estable o durante parte del tiempo que dure el ciclo completo de estratifi cación y mez-
cla de la columna de agua. Si la profundidad es sufi ciente será también afótico y la diversidad 
bentónica se encontrará muy restringida, tanto por la falta de luz como de oxígeno, por lo que 
la bioturbación será nula o escasa.

Los procesos sedimentarios dominantes serán la decantación y la precipitación pelágica a 
partir de la lámina de agua. La decantación de los sedimentos en suspensión ocurre de forma 
pasiva o favorecida por la fl oculación de las partículas que produce la actividad del zooplanc-
ton pelágico.

Si a estos procesos sedimentarios se une la ausencia de bioturbación sobre los depósitos el 
resultado es la acumulación de depósitos laminados característicos, de aspecto varvado, que 
son de alguna forma los más representativos de este cinturón ambiental o al menos los más 
conocidos y descritos. Los depósitos a partir de underfl ows, turbiditas aisladas o lóbulos turbi-
díticos bien desarrollados, completan a grandes rasgos el espectro de facies ligadas a la cuenca.

Sedimentos laminados

Los procesos de decantación y precipitación son los dominantes en la formación de los 
sedimentos de cuenca. Estos procesos ocurren en el tiempo de forma discreta de manera que 
la estructura primaria es laminada. Dado que en general el ambiente de cuenca tiende a 
favorecerlo, esta laminación suele preservarse. Sin embargo existen diversos tipos diferencia-
bles tanto por la composición del sedimento como por los mecanismos concretos que los 
forman.

En general, los sedimentos laminados suelen estar compuestos por sedimento siliciclástico 
fi no, arcillas y limos, carbonatos de mineralogía variable, materia orgánica alóctona o autóc-
tona, y fangos orgánicos formados enteramente por restos esqueléticos de algas como las dia-
tomeas, u otros organismos planctónicos. A diferencia del medio marino, el zooplancton la-
custre carbonático es prácticamente inexistente, pero la riqueza en iones bicarbonato y 
carbonato de las aguas lacustres y la abundancia de algas, plantas y animales que viven en 
medios litorales capaces de producir carbonato, permite que éste sea un componente casi ubi-
cuo, aunque en proporciones muy variables, en los sedimentos del fondo.

Como ya se explicó anteriormente su mineralogía es indicativa de las condiciones de sali-
nidad de las aguas; la calcita rica en magnesio y el aragonito indican salinidades más altas que 
la calcita baja en magnesio. Las láminas discretas de carbonato indican generalmente procesos 
de precipitación química a partir de la lámina de agua, bien por saturación de las aguas, su-
bida en la temperatura de las mismas, o por precipitación bioinducida en momentos de ex-
plosión o blooms de determinadas algas o macrófi tos que se encuentran en zonas más someras 
o en la superfi cie del agua. Estos blooms pueden generar lo que se conocen como whitings, un 
fenómeno que hace que la superfi cie de la lámina de agua adquiera un color blanco lechoso 
debido a la precipitación masiva de carbonato que acaba decantando sobre el fondo para for-
mar una lámina de sedimento. En algunos lagos este proceso puede llegar a formar la totalidad 
de los sedimentos de cuenca que estarían compuestos por carbonatos de tipo chalk, como los 
descritos por Arribas et al. (2004) para el Paleógeno de la cuenca de Madrid.

Un fenómeno similar de origen biológico es el que lleva a la formación de láminas de 
composición silícea que están íntegramente compuestas por frústulas de diatomeas. En este 
caso, la población de algas diatomeas alcanza en determinados momentos una tasa de produc-
ción máxima de individuos, que conduce en poco tiempo a una alta mortalidad al reducirse 
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los nutrientes disponibles. Los restos esqueléticos acaban decantando sobre el fondo para for-
mar una capa de sedimento.

El sedimento clástico fi no puede tener varios orígenes, aunque en términos de procesos se 
acumula siempre por decantación. Una parte procede de lo que el viento transporta. El sedi-
mento eólico más grueso puede decantar directamente o en muy poco tiempo sobre el fondo, 
mientras que las partículas más fi nas quedan en suspensión, fl otando sobre el agua, durante 
lapsos temporales más prolongados antes de depositarse sobre el fondo. La mayor parte suele 
proceder de las descargas de sedimento detrítico siliciclástico que entran en el lago. Si el fl ujo 
es hipopícnico, la carga más fi na queda directamente en suspensión formando una pluma de 
sedimento sobre la superfi cie del agua, a la que se conoce como overfl ow y que fi nalmente 
decantará sobre el fondo lacustre. También puede quedar atrapada en el metalimnion o en la 
termoclina a modo de interfl ow, decantando sobre el fondo al mezclarse la columna de agua. 
Si el fl ujo es hiperpícnico la parte gruesa de la carga queda sedimentada en el litoral, en los 
deltas o en cualquier otro ambiente de los ya descritos, llegando lo más fi no hasta los prodeltas 
o hasta la zona de cuenca en forma de underfl ows y de fl ujos turbidíticos más o menos diluidos.

En cuanto a la acumulación de materia orgánica, ya nos referimos a ella en el apartado 
dedicado a la físico-química orgánica de lagos. Como ya se explicó, ésta puede tener un origen 
alóctono y ser en su mayor parte vegetal, llegando al fondo del lago transportada desde áreas 
externas; o ser autóctona, es decir, formada a partir de algas y plancton lacustre fundamental-
mente. En algunos lagos puede acumularse en grandes cantidades mezclada con pequeñas 
proporciones de sedimento detrítico fi no llegando a formar unas facies que se conocen como 
oil-shales o sapropeles, que pueden convertirse en roca madre de hidrocarburos. A los lagos en 
cuyos fondos se forman estas facies se les suele llamar lagos orgánicos.

Todo este tipo de láminas constituirán en sí mismas distintas facies, a las que llamaremos 
elementales. Sin embargo, existen varias formas en las que estas facies pueden sucederse o 
agruparse (fi gura 9.25), y que serán diagnósticas de las condiciones ambientales de la zona de 
cuenca y de otros parámetros ambientales que condicionan la dinámica del lago.
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Figura 9.25. Diferentes tipos de ritmitas constituidas por láminas con distintas composiciones y texturas que 
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Una de las formas más característica de organización es formando lo que se conocen como 
ritmitas. Las ritmitas están formadas por una sucesión de dos o tres términos de facies elemen-
tales (dos o tres tipos de láminas) que se repiten rítmicamente. Esta ritmicidad en la sucesión 
de láminas revela la repetición cíclica de una serie de procesos: son ciclos de cambio ambien-
tal. Estos ciclos responden a una periodicidad temporal en los procesos cuya regularidad pue-
de ser variable, pudiéndose además reconocer ciclos a distintas escalas temporales.

El ejemplo más conocido de ritmitas son las varvas glacio-lacustres: dobletes de láminas 
formados por una lámina oscura y una clara, en los que cada ciclo o doblete corresponde a un 
año. Estas varvas son características de lagos en zonas glaciares, alpinas y templadas que tienen 
una estacionalidad muy marcada. Durante la estratifi cación invernal del agua, en la que el 
entorno permanece helado y no hay descarga de sedimento detrítico en el lago se forma una 
laminita oscura de arcillas producto de la decantación del material fi no que pueda haber en 
suspensión en la lámina de agua. Cuando se produce el deshielo y llega al lago la descarga 
fl uvial puede llegar hasta el fondo material más grueso limoso o algo arenoso que produce una 
lámina clara. A estas dos láminas en algunos casos puede añadirse una tercera si en algún mo-
mento del año, normalmente en la mezcla del otoño, se produce un bloom algal que desem-
boca en la formación de una lámina de fango biogénico.

Aunque las varvas son un ejemplo muy conocido, existen muchos otros mecanismos que 
conducen a la formación de laminación rítmica y cíclica (Glenn y Kelts, 1991). Muchos de 
estos ciclos están íntimamente relacionados con los ciclos de estratifi cación y mezcla de la 
columna de agua, pero existen otros ciclos ambientales que pueden producir efectos similares. 
Ciclos de máxima productividad orgánica y de nutrientes, que pueden llevar a la alternancia 
de láminas de carbonatos, de diatomeas o de materia orgánica, con siliciclásticos fi nos. Ci-
clos de máxima y mínima descarga estacional de sedimentos. Ciclos de oxidación-reducción 
sobre el fondo. Ciclos de variación de la lámina de agua que cambia la hidroquímica del lago. 
Ciclos de máxima y mínima insolación. Todos estos ciclos no tienen necesariamente dura-
ciones anuales y en cada caso habrá que determinar las causas y la dinámica concretas, que 
deben deducirse a partir de la composición del sedimento. De forma más o menos directa 
estos ciclos suelen estar relacionados con el clima, y la determinación de su mecánica y su 
periodicidad puede aportar gran cantidad de información en las reconstrucciones paleocli-
máticas.

Aunque la dinámica cíclica afecta a todo el lago, es en la zona de cuenca, donde debido a 
sus características, puede quedar mejor registrada. Por un lado, porque la ausencia de otros 
procesos físicos generadores de sedimentos hace que las facies acumuladas en el fondo refl ejen 
directamente la dinámica del cuerpo de agua lacustre. Por otro lado, es la zona en que se pue-
den dar las condiciones necesarias para preservar ordenadamente los productos de estos pro-
cesos, que ocurren de forma cíclica o, al menos, repartidos de una forma discreta en el tiempo. 
Como ya se mencionó brevemente con anterioridad, la conservación de la laminación requie-
re reunir varias condiciones ambientales, de manera que el depósito no sufra alteraciones de 
su estructura y textura original.

• No debe haber bioturbadores, lo cual se favorece cuando la capa de agua del fondo y/o 
el sedimento se encuentra bajo condiciones anóxicas o subóxicas.

• No debe haber corrientes en el fondo y éste debe estar por debajo del alcance del 
oleaje.

• El fondo debe ser totalmente plano, de manera que no se produzcan fenómenos de 
deslizamiento o slumping.

• Si la tasa de sedimentación es alta se favorece la conservación de la laminación, ya que 
el sedimento queda rápidamente fuera del alcance de cualquier proceso perturbador.
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• No deben ocurrir de forma frecuente fenómenos sísmicos o episodios de liberación de 
burbujas y bolsas de gas como el metano, que producen licuefacción, fl uidifi cación y en 
general deforman el sedimento.

Todas estas condiciones apuntan a que la mayor parte de los sedimentos laminados deben 
en general formarse en los fondos anóxicos de lagos estratifi cados de cierta profundidad. Sin 
embargo existen mecanismos que pueden generar anoxia en el fondo de lagos someros no 
estratifi cados (Jewell, 1992), y es bastante común que se conserve laminación en los depósitos 
de las áreas centrales de lagos salinos independientemente de su profundidad, tratándose, 
bien de láminas sucesivas de sales de igual o diferente composición, o de alternancias de lámi-
nas de fangos ricos en materia orgánica y láminas de evaporitas.

Si las condiciones requeridas no se reúnen, los sedimentos no conservarán su laminación 
completamente, aunque los procesos de formación sean similares a los descritos. En estos ca-
sos es posible encontrar facies lajosas o tableadas con una continuidad lateral variable de las 
láminas y capas.

Los depósitos laminados de la zona de cuenca, rítmicos o no, suelen alternar con turbiditas 
aisladas o underfl ows que ya hemos mencionado. Estos niveles suelen ser fácilmente distinguibles 
de las láminas que constituyen la sedimentación normal, por su diferente composición y su 
estructura interna. Normalmente se trata de capas de sedimento más grueso, masivas o con 
gradación positiva, pueden ser siliciclásticas o calcareníticas y pueden contener restos vegetales.

Otros tipos de depósitos producidos por eventos pueden aparecer alternando con la sedi-
mentación normal; un ejemplo muy frecuente es la presencia de niveles piroclásticos y de 
cenizas volcánicas. También pueden aparecer slumps o depósitos deslizados desde áreas más 
someras intercalados entre los sedimentos de cuenca.

Existen varios ejemplos muy conocidos en el registro de sedimentos lacustres laminados, 
tanto siliciclásticos como carbonáticos. En general los más conocidos lo son no sólo como 
facies lacustres sino porque albergan yacimientos paleontológicos relevantes. Las mismas con-
diciones que favorecen la preservación de la laminación pueden favorecer la conservación de 
restos de organismos lacustres, que suelen mostrar una preservación excepcional, por el grado 
de articulación y por la conservación de estructuras orgánicas blandas que raramente fosilizan. 
Entre los muchos ejemplos señalaremos los sedimentos laminados, siliciclásticos y salinos, y 
los fósiles del Supergrupo Newark de edad triásica, en el este de los Estados Unidos (Olsen, 
1984, 1986, 1990; Smoot y Olsen, 1994; Gore, 1994); los sedimentos siliciclásticos y volca-
noclásticos que contienen la biota Jehol de la Formación Yixian del Cretácico inferior en 
China (Zhou et al., 2003; Fürsich et al., 2007); y los de las oil-shales de la Formación Green 
River del Eoceno en el centro-oeste de Estados Unidos (Eugster y Surdam, 1973; Ferber y 
Wells, 1995; Smith et al., 2008). En España hay también varios yacimientos asociados a la-
minitas dignos de mención: el yacimiento de Las Hoyas, de la Formación La Huérguina, en 
el Cretácico inferior de la Serranía de Cuenca (Fregenal Martínez y Meléndez, 2000; Sanz 
et al., 2001), en el que los fósiles se encuentran preservados en calizas fi namente laminadas 
(fi gura 9.26); los yacimientos del Cretácico inferior de la sierra del Montsec en Lérida (Mar-
tínez Delclòs, 1995), también de carbonatos; y los yacimientos del Mioceno de la cuenca de 
Rubielos de Mora en Teruel (Anadón et al., 1988, 1989; Montoya et al., 1996) en los que los 
fósiles están preservados en ritmitas formadas por siliciclásticos fi nos y carbonatos.

Los depósitos laminados de los lagos actuales son probablemente el tipo de sedimento 
lacustre más estudiado en la última década, ya que son uno de los archivos de la evolución 
climática reciente y paleoclimática más resolutivos que se han encontrado. La literatura espe-
cializada está repleta de estudios sobre los depósitos acumulados en el fondo de lagos actuales 
en todo tipo de contextos y entornos climáticos. Aunque las razones para ello se pueden de-
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ducir de lo que se ha explicado sobre la dinámica ambiental y la sedimentación en la cuenca 
lacustre, señalaremos dos razones especialmente relevantes. En primer lugar se trata de un 
ambiente en el que la probabilidad de que ocurran procesos erosivos es mínima, por lo que 
en general son registros muy continuos y completos; su organización estratigráfi ca interna es 
sencilla, ya que se trata de depósitos agradantes que tienen en general una gran continuidad 
lateral. Por otro lado al tratarse fundamentalmente de depósitos que se forman por decantación 
y precipitación a partir de la columna de agua, su estudio mineralógico y geoquímico aporta 
una cantidad de información paleolimnológica, sobre la hidroquímica y físico-química de las 
aguas y otras variables íntimamente relacionadas con el clima. Existe una serie de aspectos que 
facilitan una exhaustiva interpretación paleoambiental en general y paleoclimática en particu-
lar. Entre otros muchos datos se pueden mencionar: las asociaciones palinológicas que contie-
nen las láminas, las asociaciones de plancton, esencialmente diatomeas, la persistencia de la 
laminación o la relación y posición de conjuntos laminados y no laminados que refl ejan va-
riaciones en la estratifi cación de las aguas. Por último, estos depósitos pueden tener un mar-
cado carácter rítmico cuya ciclicidad está en gran parte controlada por variables climáticas. 
Además se pueden datar con relativa facilidad.

Las posibilidades de aplicar las técnicas de estudio existentes con buenos resultados dismi-
nuyen conforme los depósitos van siendo más antiguos, al ir siendo más compleja su datación 
y al haber sufrido éstos transformaciones diagenéticas relevantes.

Figura 9.26. A y B: Aspecto de campo de las calizas laminadas formadas en ambiente de cuenca lacustre del 
yacimiento de Las Hoyas (Formación Calizas de La Huérguina, Barremiense de la Serranía de Cuenca). C a F: 
Microfacies de las mismas calizas laminadas. División de la escala = 1 mm. C: Depósitos formados a partir de 
episodios discretos de decantación de sedimento en suspensión en la columna de agua. D. Sucesión de niveles 
gradados depositados a partir de underfl ows. E y F. Distintos aspectos de láminas constituidas por mosaicos crip-
tocritalinos de calcita, correspondientes a microbialitas formadas a partir de tapices bacterianos, que alternan 
con niveles formados por decantación. En F las láminas constituidas por microbialitas dominan sobre las de de-
cantación.
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Dado el elevado número de ejemplos que existen no es fácil indicar al lector las referencias 
más adecuadas. El Journal of Paleolimnology es una publicación especializada en la que puede 
encontrarse un gran volumen de estudios de este tipo.

Un trabajo reciente que puede ser útil para hacerse una idea de la metodología que se 
utiliza en este tipo de estudios es el de Sáez et al. (2007b) realizado en el lago Chungará en el 
Altiplano de Chile, ya que integra perfi les sísmicos, el estudio sedimentológico de testigos de 
sondeos tomados en distintas zonas del lago, dataciones, datos palinológicos y análisis mine-
ralógicos para reconstruir la evolución ambiental del lago durante el Holoceno. Este trabajo 
se complementa con el de Moreno et al. (2007) en el que se realiza un análisis geoquímico 
detallado de los sedimentos del mismo lago.

En Filippi y Talbot (2005) se puede encontrar una buena reconstrucción paleolimnológi-
ca del lago Malawi basada en la geoquímica de la materia orgánica contenida en los sedimen-
tos laminados de su cuenca, que abarca los últimos 25 ky. Russell et al. (2003) ofrecen una 
reconstrucción que abarca los últimos 11 ky del lago Edward, situado en la rama occidental 
del rift africano, basada en datos sedimentológicos y geoquímicos. Por último Felton et al. 
(2007) han publicado el más completo y reciente estudio de reconstrucción paleoclimática de 
los últimos 60 ky a partir de los sondeos de la cuenca profunda del lago Tanganyka, integran-
do múltiples datos geoquímicos y sedimentológicos.

Hemos mencionado algunos de los estudios más recientes como exponentes de este cam-
po de investigación, pero no podemos terminar sin mencionar los estudios seminales ligados 
al trabajo y la fi gura del Dr. Kerry Kelts. Al Dr. Kelts y sus colaboradores se deben el desarro-
llo metodológico y las líneas fundamentales de lo que actualmente es un área de investigación, 
la Limnogeología, que implica a miles de científi cos y magnitudes millonarias de inversión por 
su relación con el problema del cambio climático. Su aportación no sólo abarcó el estudio de 
sistemas actuales, sino que sus avances fueron esenciales en el conocimiento del registro fósil 
de los sistemas lacustres. Sirvan como ejemplo de su obra y su legado, entre muchísimos otras, 
las siguientes citas: Kelts y Hsü (1978, 1980); Hsü y Kelts (1970, 1978, 1985), Kelts (1978, 
1988); Eugster y Kelts (1983); Kelts y Talbot (1990); Glenn y Kelts (1991); Kelts y Gierlows-
ki-Kordesch (1993); Gierlowski-Kordesch y Kelts (1994a, 2000a).

Turbiditas, lóbulos turbidíticos y ondas de fango

Hemos mencionado en reiteradas ocasiones que los niveles de sedimentos producidos a 
partir de corrientes turbidíticas y underfl ows, intercalados esporádicamente con los sedimentos 
de la cuenca son muy comunes en todo tipo de lagos.

Los underfl ows que transportan fangos pueden llegar a constituir en algunos casos la ma-
yor parte de los sedimentos del ambiente de cuenca, especialmente si el lago recibe continua-
damente grandes cantidades de sedimento de grano fi no y domina el fl ujo hiperpícnico por 
ligeras diferencias en la salinidad de las aguas. Mientras que las corrientes turbidíticas ocurren 
durante lapsos temporales limitados aunque repetitivos, las corrientes de underfl ow pueden 
ser muy persistentes y continuas, tanto en el espacio como en el tiempo, siendo por tanto 
una fuente de suministro constante de sedimento que cubrirá grandes áreas de la cuenca la-
custre.

Es frecuente que turbiditas y underfl ows aparezcan con más regularidad en aquella parte 
de la cuenca que hacia el litoral esté relacionada lateralmente con sistemas deltaicos o fan del-
tas; o que se formen acumulaciones importantes de arena distribuidas sobre áreas extensas de 
la cuenca en momentos de descargas clásticas de gran magnitud ligadas a inundaciones; esto 
ocurre en algunos lagos alpinos suizos (Sturm y Matter, 1978; Kelts y Hsü, 1980).
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Algo menos frecuente es que se desarrollen lóbulos y abanicos turbidíticos con canales 
estables y levees, similares a los marinos, sobre el fondo del lago, aunque existen varios ejemplos 
notables descritos en sistemas actuales y en el registro fósil, siempre ligados a lagos de grandes 
dimensiones y profundidad.

La formación de estos abanicos parece estar relacionada con dos factores: la presencia de 
deltas que reciben descargas altas y que el gradiente topográfi co del lago sea alto, viéndose 
especialmente favorecido el fenómeno por una ruptura de pendiente marcada, esto es, la pre-
sencia de un talud entre el cinturón litoral y sublitoral, y la cuenca.

Los lóbulos y abanicos turbidíticos pueden formarse en situaciones relativamente someras 
inmediatamente por debajo y en conexión con prodeltas, sobre el propio talud si su pendien-
te lo permite, en la salida de cañones que cortan el talud y sobre áreas de extensión variable 
en el fondo plano de la cuenca.

Debajo de los principales edifi cios deltaicos, el talud del lago Malawi está cortado por 
varios cañones rellenos parcialmente por depósitos de underfl ows y turbiditas (Scholz y Rosen-
dahl, 1990), habiéndose formado lóbulos turbidíticos a la salida de estos cañones.

En el extremo sur del lago Tanganyka la alimentación permanente por corrientes turbi-
díticas y underfl ows de la zona que se encuentra bajo el talud a 500 m de profundidad y que 
se corresponde con un escarpe de falla, ha dado lugar a la formación de cuerpos sedimenta-
rios con forma de ondulada, internamente laminados y compuestos mayoritariamente por 
fango.

Son también conocidos los sistemas turbidíticos del lago Baikal (Nelson et al., 1999), en 
cuyo fondo coexisten varios tipos de abanicos turbidíticos. La morfología y las facies de estos 
abanicos están ligadas a la morfología de la cuenca y al tipo de sistema alimentador de sedi-
mentos, a su vez, muy controlado por la tectónica. El espectro de sistemas abarca múltiples 
pequeños lóbulos no canalizados de sedimentos gruesos, ligados a los fan deltas de los márge-
nes abruptos fallados del lago y formados al pie de los escarpes. Ligados a los deltas construi-
dos sobre el margen no abrupto del lago aparecen abanicos bien estructurados con canales, 
levees y una zonación en abanico interno y externo, formados por sedimento arenoso fi no y 
fangos. Junto a la existencia de canales axiales profundos, ligados a las estructuras tectónicas, 
se forma una serie de lóbulos axiales alargados perpendicularmente respecto a los dos anterio-
res, alimentados por ellos y compuestos esencialmente por fangos.

En el registro fósil hay también varios ejemplos signifi cativos. Buatois y Mángano (1995) 
describieron dos tipos de lóbulos turbidíticos en las sucesiones lacustres de la Formación Agua 
Colorada, en el Carbonífero de la cuenca del Paganzo en Argentina (fi gura 9.27). Los lóbu-
los se formaron en un lago post-glacial profundo y de grandes dimensiones. Ambos tipos de 
lóbulos están relacionados lateralmente con un sistema deltaico, correspondiendo respectiva-
mente a la sedimentación en abanicos no canalizados situados bajo el talud, y a lóbulos for-
mados sobre el propio talud, directamente conectados con el delta situado en una posición 
más somera. En ambos casos se reconocen las características típicas de las turbiditas, esto es, 
arenas organizadas en secuencias de Bouma bien diferenciadas y capas de arenas masivas con 
abundantes marcas de corriente en la base, y abundantes estructuras de deformación sinse-
dimentaria. Los lóbulos situados sobre el talud presentan, además, estructuras sedimentarias 
de tipo swaley y hummocky debidas al retrabajamiento de los depósitos por el oleaje de tor-
menta.

La cuenca lacustre Bohai Bay (China), de edad Paleógeno y Neógeno, presenta un caso 
especialmente interesante (Zhang, 2004), ya que gran parte de su relleno está formado por 
depósitos de cuenca laminados ricos en materia orgánica. Estos constituyen la roca madre de 
petróleo que ha migrado hasta acumularse en múltiples cuerpos discretos de arenas de hasta 
25 m de espesor e intercalados entre los sedimentos fi nos, y que se corresponden con lóbulos 
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turbidíticos relacionados lateralmente con sistemas deltaicos (fi gura 9.28). La cuenca contiene 
hasta 60 millones de toneladas de petróleo actualmente en explotación.

Otro caso del registro conocido son los sistemas turbidíticos miocenos de la cuenca Pano-
nian en Hungría y Croacia, apareciendo en diferentes áreas de la cuenca, tanto abanicos ca-
nalizados y bien estructurados sobre el fondo plano de la cuenca (Juhász et al., 1997), como 
pequeños lóbulos ligados directamente a las terminaciones distales de los prodeltas, canalizados 
y formados por arenas, pero sin una estructuración marcada (Kovácic et al., 2004).

Además de los lóbulos y abanicos turbidíticos, en algunos grandes lagos actuales se han 
descrito cuerpos de arena y fango lobulados y con techos ondulados; internamente están la-
minados o formados por arenas fi nas sin matriz fangosa, con estratifi caciones cruzadas con 
bases y techos netos, que se han interpretado como depósitos debidos a corrientes de fondo. 
Estas corrientes serían de alguna forma equivalentes a las corrientes contorníticas que circulan 
por los fondos oceánicos. Aunque en algún caso podrían ser corrientes termohalinas como las 
marinas, los seiches y olas de grandes dimensiones producidas por tormentas podrían ser un 
origen más probable para estas corrientes. Éstas transportarían o bien retrabajarían in situ se-
dimento más grueso depositado previamente sobre el fondo por corrientes turbidíticas. John-
son et al. (1980) interpretan de esta manera algunos depósitos arenosos situados a más de 
200 m de profundidad en el lago Superior.

Microbialitas

La formación de tapices microbianos o bacterianos a diversas profundidades de la colum-
na de agua y sobre el fondo de la cuenca es otro proceso frecuente en los lagos. Estos tapices 
pueden estar formados por diversos tipos de bacterias o cianobacterias y suelen crecer fl otando 
en la superfi cie de la lámina de agua; dentro de la columna de agua, preferentemente en la 
termoclina, el metalimnion o la quimioclina, o incluso sobre el fondo. Los tapices que se for-
man en la superfi cie del agua suelen ser cianobacterianos, mientras que el abanico de condi-
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Figura 9.27. Modelo idealizado de reconstrucción de un sistema lacustre profundo con desarrollo de abanicos 
turbidíticos, realizado para las sucesiones lacustres de la Formación Agua Colorada, en el Carbonífero de la cuen-
ca del Paganzo en Argentina por Buatois y Mangano (1995).
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ciones físico-químicas que se pueden producir en el interior de la columna de agua y sobre el 
fondo, dependiendo del tipo de lago, facilitan la formación de tapices de bacterias aerobias, 
en la superfi cie del tapete, y anaerobias, en su base, o tapetes de distintos tipos de bacterias 
anaerobias denitrifi cantes, sulfatoreductoras y metanogénicas (Riding, 2000). De igual mane-
ra, los tapetes y biofi lms que se forman sobre algunas áreas de la superfi cie del sedimento del 
fondo lacustre, pueden estar formados por este tipo de bacterias o una combinación de bac-
terias aerobias y anaerobias. En estos casos los biofi lms suelen crecer tanto sobre el sedimento 
como en la porosidad del mismo participando activamente en los procesos diagenéticos tem-
pranos de litifi cación.

La conservación de estos tapices no es común, o al menos es complicado su reconocimien-
to como tales en el registro sedimentario. Los que se forman en la superfi cie de la columna de 
agua pueden llegar a depositarse en el fondo en los momentos de mezcla y ruptura de la es-

Figura 9.28. Mapa de facies y corte esquemático del mismo, que ilustran la progradación un sistema deltaico y 
el área de formación de lóbulos turbidíticos en la zona de cuenca lacustre a expensas de los sedimentos deltaicos. 
El sistema forma parte de la Formación Shahejie de edad Eoceno-Oligoceno, una de las unidades del relleno de 
la cuenca Bohai Bay, en el norte de China. Las facies de cuenca son oil-shales productoras de hidrocarburos que 
se almacenan en los lóbulos turbidíticos y que se encuentran en explotación. Los lóbulos turbidíticos se localizan 
en el Sub-miembro Sha-3 de la Formación Shahejie y aparecen en el corte numerados de M1 a M6. Modifi cado 
de Zhang (2004).
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tratifi cación del agua pero es obvio que son los tapices formados sobre el sedimento los que 
tienen mayor posibilidad de conservarse.

Sin embargo su presencia puede ser detectada indirectamente si existen evidencias de pro-
cesos de sulfatoreducción o generación de metano. Suelen estar íntimamente relacionados con 
los fenómenos de conservación de restos de organismos fósiles con conservación excepcional 
como los que se mencionaron anteriormente al describir sedimentos laminados. En el estudio 
de estos fósiles o en los sedimentos que los engloban se encuentran restos de las bacterias cal-
cifi cadas, reemplazadas por ankerita (Briggs et al., 1995; Gupta et al., 2008) así como fi lamen-
tos de hongos. Algunos estudios tafonómicos de insectos del yacimiento lacustre mioceno de 
Rubielos de Mora ha permitido determinar distintos tipos de fosilización en relación con ta-
pices situados en distintos puntos de la columna de agua (Martínez Delclòs et al., 2004; Pe-
ñalver et al., 2002).

Cuando se preservan se presentan como un conjunto de láminas de carbonato microespa-
rítico con escasa porosidad de aspecto estromatolítico. Láminas de este tipo se encuentran en 
las calizas lacustres laminadas del yacimiento cretácico inferior de Las Hoyas (Formación La 
Huérguina) en la Serranía de Cuenca (Fregenal Martínez y Meléndez, 2000; Gupta et al., 
2008) (fi gura 9.26).

ASOCIACIONES, SUCESIONES Y SECUENCIAS DE FACIES LACUSTRES

A lo largo del apartado anterior hemos podido hacernos una idea de la alta variedad y la 
multiplicidad de ambientes, subambientes, facies y asociaciones de facies lacustres que existen 
en la naturaleza. Esta variedad es refl ejo de la complejidad que los sistemas lacustres tienen en 
sí mismos, debido a la interacción entre los múltiples parámetros que los confi guran, tema 
que también hemos analizado ya. Queda patente, por tanto, que no es sencillo condensar los 
sistemas lacustres en unos cuantos modelos de facies de aplicación universal. Si la difi cultad 
procediera exclusivamente de la existencia de múltiples tipos de lagos, ésta no lo sería tanto, 
ya que teóricamente se podría asignar un modelo, entendido como una secuencia tipo, a cada 
sistema lacustre posible, aunque el número de secuencias tipo fuera elevado. En la práctica 
esto no ha sido nunca posible; las razones para ello pueden resumirse esencialmente en dos: 
1) Si se tienen en cuenta todos los factores que participan en la formación de un lago, su di-
námica y su evolución, las combinaciones resultan prácticamente innumerables. 2) Los mo-
delos se aplican fundamentalmente al registro y existe un salto considerable entre los tipos de 
lagos que pueden realmente formarse y la manera en que esta innumerable lista de tipos de la-
gos queda registrada.

Sin embargo, hay varias claves y aspectos importantes que son los que, en el fondo, deter-
minan gran parte de la difi cultad y a la vez nos van a permitir acotar y plantear de una forma 
más pragmática el problema y el marco conceptual adecuado para afrontar el estudio del re-
gistro estratigráfi co lacustre.

1. Los lagos deben ser entendidos como mosaicos de facies y ambientes, esto es, la va-
riabilidad de ambientes no atañe sólo a la cuestión de los muchos y distintos tipos de sistemas 
lacustres que pueden desarrollarse en la naturaleza, sino que esta variabilidad afecta a un mis-
mo sistema lacustre. Así, un solo sistema lacustre puede albergar al mismo tiempo un gran 
número de posibles subambientes y por tanto habrá un número variable de asociaciones y 
secuencias de facies que se van formar dentro de un mismo lago. La distribución en mosaico 
y la heterogeneidad de facies y ambientes, no sólo entre cinturones ambientales, sino dentro 
del mismo cinturón es uno de los patrones que comparten casi todos los lagos y que condi-
cionan la arquitectura estratigráfi ca resultante (fi guras 9.29 y 9.30). En el cinturón litoral del 
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Figura 9.29. Ejemplos ilustrativos de la característica confi guración de los sistemas lacustres en mosaicos com-
plejos de facies. En ambos ejemplos se pueden observar también numerosas secuencias de facies características 
de los distintos subambientes y cinturones de facies de sistemas someros. A. Bloque diagrama de reconstrucción 
paleogeográfi ca y secuencias de facies características de los sistemas lacustres de la Formación Calizas de La 
Huérguina (Barremiense) en el entorno de la localidad de Uña (Serranía de Cuenca), donde se localiza el delta 
de lignitos ilustrado en la fi gura 9.14. Tomado de Gierlowski-Kordesch et al. (1991). B. Reconstrucción paleo-
geográfi ca y secuencias de facies características del relleno mioceno del sector noreste de la cuenca de Madrid. 
Tomado de Calvo et al. (1989).
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mismo lago pueden coexistir playas, deltas de distinto tipo, fan deltas y bioconstrucciones, por 
ejemplo.

Sin embargo, es posible que las asociaciones de facies formadas en el ambiente deltaico o 
las de los cordones playeros se parezcan mucho entre lagos diferentes.

Como consecuencia, las asociaciones de facies que caracterizan los distintos subambientes 
presentan en casi todos los casos secuencias elementales tipo que suelen repetirse de forma 
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Figura 9.30. Reconstrucción paleogeográfi ca y columnas estratigráfi cas con interpretación ambiental de sus aso-
ciaciones de facies de la cuenca lacustre pleistocena Sulmona (Apeninos centrales, Italia). En estos esquemas 
se puede apreciar nuevamente la complejidad del mosaico de facies lacustre en este caso para un sistema de 
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Tomado en Cavinato y Miccadei (2000).
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similar o aparecer con características similares en muchos sistemas diferentes: por ejemplo, las 
secuencias de progradación de un sistema deltaico, las secuencias de playas o las secuencias de 
rampa y plataforma de carbonatos, entre otras.

Es más factible, por tanto, realizar modelos para estos conjuntos de facies representativos 
de subambientes y cinturones de facies, que se repiten de unos lagos a otros, que intentar es-
tablecer modelos para tipos distintos de lagos.

2. Los lagos y cuencas lacustres actúan como trampas de sedimentos que de manera na-
tural tienden a rellenarse o colmatarse. Si un sistema lacustre llega a rellenarse completamen-
te obtendremos una sucesión que a gran escala refl ejará la progradación y somerización gene-
ralizada del lago.

Dicho de otra manera, la secuencia tipo representativa del relleno de cualquier lago debe-
ría teóricamente estar compuesta por una sucesión que comienza por facies de cuenca que 
pasan a facies sublitorales, después a facies litorales y que terminaría con facies supralitorales 
palustres.

Esta secuencia general no es una secuencia elemental, sino que se trataría de una secuencia 
compleja compuesta por las múltiples secuencias elementales formadas en los distintos subam-
bientes a las que nos hemos referido en el punto anterior al explicar los lagos como un mo-
saico de ambientes y facies (fi guras 9.29 y 9.30).

3. Esta tendencia evolutiva natural a la colmatación está a su vez controlada por dos 
factores alocíclicos, que pueden provocar un cambio en la tendencia, o la repetición cíclica de 
ésta:

1. La tectónica, que puede provocar un aumento en el espacio de acomodación, invirtiendo la 
tendencia en un momento dado del relleno, y haciendo que ésta varíe hacia condiciones cada 
vez más abiertas y profundas.

2. El clima, que controla la cantidad de agua, determinando las subidas y bajadas del nivel de 
agua lacustre y, por tanto, pudiendo invertir de forma progresiva o brusca, o bien truncar la 
tendencia natural a la colmatación.

Además, la cantidad de sedimento disponible a lo largo del tiempo, interaccionará con 
estos dos factores, determinando en cada etapa la tendencia resultante, ya sea hacia la profun-
dización o hacia la colmatación.

Teniendo en cuenta todo esto, podemos decir en líneas generales, que la secuencia lacustre 
por antonomasia a gran escala, es la secuencia de relleno de un lago, desde facies más abiertas 
y/o profundas en la base, y facies someras o incluso subaéreas en el techo (fi gura 9.31). A su 
vez, esta secuencia, estará modifi cada en función de cómo hayan actuado los factores alocícli-
cos a lo largo del tiempo y, por tanto, estará compuesta por secuencias de menor escala, con 
tendencias a la colmatación o a la profundización, que refl ejarán la complejidad mayor o me-
nor de la historia de la cuenca lacustre. Dentro de estas secuencias a escala menor, y debido 
al mosaico de cinturones de facies que puede existir en un lago, encontraremos que secuencias 
con la misma tendencia, por ejemplo de colmatación por progradación, estarán representadas 
por diferentes términos que representan el mosaico de facies (fi gura 9.31). De todo esto se 
desprende que el número de secuencias lacustres tipo elementales será muy elevado.

4. Cabe esperar que cuanto mayores sean las dimensiones del lago, mayor será la varia-
bilidad de ambientes que puedan desarrollarse. En este sentido es obvio, pero muy importan-
te entender, que no va a ser posible aplicar los mismos criterios y parámetros en el estudio de 
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charcas y lagunas someras que en lagos de grandes dimensiones que pueden constituir por sí 
mismos cuencas sedimentarias. El relleno de charcas y lagunas de pequeñas dimensiones con 
baja diversidad de ambientes puede estar constituido por un pequeño número de secuencias 
elementales apiladas o incluso una única secuencia elemental. Sin embargo, los lagos grandes 
constituyen de alguna forma «cuencas sedimentarias» en sí mismos (fi guras 9.30 y 9.36).

5. Cuanto más largo sea el tiempo de residencia del cuerpo de agua en la cuenca, más 
compleja y variable será su evolución y por tanto, su registro estratigráfi co.

Es además muy importante entender que a lo largo del tiempo el cuerpo de agua lacustre 
puede permanecer aproximadamente en el mismo lugar, pero pueden variar sus controles y 
características ambientales, la química del agua, la biota, los aportes, el clima, etc., de tal 
modo que, en realidad, la sucesión de secuencias que represente el relleno de la cuenca lacus-
tre lo que va a refl ejar es una sucesión de tipos de lagos diferentes, o dicho de otra forma de 
sistemas sedimentarios lacustres diferentes; sin dejar de ser un lago no ha sido siempre el 
mismo lago.

Pensemos en la variación ambiental que el paso del último período glaciar al interglaciar 
ha producido, como ejemplo, en los lagos del rift africano. El Tanganyka y el Victoria del 

Figura 9.31. Esquema sintético y sin escala de la formación de la característica secuencia de somerización la-
custre, acompañado de un ejemplo real de secuencia de somerización y progradación de un sistema lacustre 
compuesta por el apilamiento de múltiples secuencias representativas de los distintos cinturones de facies. El 
ejemplo corresponde al relleno del sistema lacustre Gai-As del Cretácico inferior del norte de Namibia y Brasil 
(Stollhofen et al., 2000).
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período glaciar no son los mismos lagos que los actuales en cuanto al volumen de agua, el 
clima, la hidroquímica, etc., y por tanto no son los mismos lagos en cuanto a las característi-
cas y desarrollo de sus cinturones de ambientes y facies, pero sigue siendo la misma cuenca 
lacustre y el cuerpo de agua sigue ocupando aproximadamente la misma posición geográfi ca. 
Dos ejemplos extremos, pero muy claros de esto son el lago Bonneville y el Gran Lago Salado, 
y los lagos Mega-Chad y Chad (fi gura 9.18). No son el mismo lago pero se suceden en con-
tinuidad en el tiempo compartiendo posición geográfi ca y uno es el resultado de la evolución 
en el tiempo del anterior tras una bajada drástica y de gran magnitud del nivel del lago.

Un excelente ejemplo de esta situación en el registro sedimentario lacustre fósil nos lo 
proporciona el estudio de Calvo et al. (2000) del relleno mioceno superior de la cuenca de 
Camarillas-Las Minas, en el Prebético de Albacete. En el estudio se puede ver cómo sobre un 
edifi cio deltaico de tipo Gilbert en un litoral lacustre siliciclástico se desarrolla una plataforma 
y posteriormente una rampa de carbonatos (fi gura 9.32). Dos tipos de ambientes litorales 
completamente diferentes que responden a la evolución y el cambio a través del tiempo, de 
los factores de control de un «mismo lago», que a la vez se desdobla en dos lagos distintos 
sucesivos.

La evolución de la Formación Green River (fi gura 9.33) ofrece también un buen ejemplo 
de sucesión de secuencias lacustres formadas en lagos de agua dulce a salinos que se van re-
emplazando en el tiempo (Bohacs et al., 2000, 2003).
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Figura 9.32. Ejemplo de evolución lacustre compleja tomado de Calvo et al. (2000) sobre un estudio del relleno mioceno de la cuenca de 
Las Minas, en las Béticas Externas. En el ejemplo el litoral lacustre evoluciona desde un delta fl uvial arenoso de tipo Gilbert a una platafor-
ma carbonática de baja energía y posteriormente a una rampa de carbonatos, terminando por una secuencia de calizas formadas en ambien-
tes palustres. A. Esquema realizado a partir de un fotomontaje de campo que muestra los sucesivos sets de clinoformas sigmoidales progra-
dantes de la plataforma carbonática, que heredan la morfología del delta de tipo Gilbert previo. B. Correlación de varias columnas 
estratigráfi cas en las que se pueden observar las asociaciones de facies de los distintos tipos de ambientes lacustres identifi cados en el 
estudio y la sucesión secuencial de los mismos. C. Modelo realizado por los autores para la evolución del sistema estudiado.
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Una vez sentadas las bases conceptuales para comprender el marco de elaboración de los 
modelos de facies lacustres, explicaremos por separado lo que concierne a una escala menor, 
es decir, las sucesiones tipo para los diferentes ambientes y subambientes lacustres o modelos 
de facies en sentido estricto, y lo que concierne a los modelos que se puedan realizar a la es-
cala de cuenca.

MODELOS DE FACIES Y ARQUITECTURA ESTRATIGRÁFICA

Tradicionalmente los modelos de facies lacustres aplicables al registro sedimentario han 
tomado como base la composición de los sedimentos que forman parte mayoritaria de la su-
cesión, de modo que, por extensión, se pueden dividir los lagos en siliciclásticos, carbonáticos, 
evaporíticos o salinos, orgánicos y mixtos.

De manera formal no se han ofrecido modelos de facies aceptados para todos estos tipos 
de lagos, los únicos y más conocidos son los modelos para sistemas palustres y lagos carboná-
ticos de Tucker y Wright (1990) o Platt y Wright (1991). Estos modelos fueron mencionados 
en el apartado «Sedimentología de lagos y sistemas lacustres» y comprenden varios tipos de 
secuencias idealizadas de relleno de lagos carbonáticos, hidrológicamente abiertos con condi-
ciones litorales agitadas o tranquilas, combinadas con márgenes de alto o bajo gradiente mor-
fológico.

Aunque no se han presentado de manera formal, casi todos los modelos de facies realizados 
para casos concretos de sistemas siliciclásticos consisten a grandes rasgos en secuencias de so-
merización caracterizadas por la progradación de sistemas deltaicos, en sentido amplio, o de 
facies relacionados con el oleaje sobre facies de cuenca.

Los modelos para lagos salinos evaporíticos más conocidos son los que aparecen ligados a 
sistemas complejos de abanico aluvial-playa lake y se pueden resumir en distintos tipos de 
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secuencias de progradación y retrogradación de facies de playa, o llanura arenosa o fangosa, y 
facies carbonáticas o evaporíticas litorales, así como distintas secuencias, en general agradantes, 
de distintas facies de evaporitas, fangos y fangos orgánicos.

En cuanto a los largos orgánicos su defi nición viene dada esencialmente por la formación 
de oil-shales o sapropeles en su ambiente de cuenca, es decir son lagos que tienen tasas varia-
bles de productividad orgánica y un buen potencial de preservación de la materia orgánica 
acumulada; normalmente son lagos profundos meromícticos. No obstante los cinturones lito-
rales y supralitorales de estos lagos pueden presentar asociaciones de facies variadas.

Esta aproximación tradicional a los modelos de facies presenta ventajas notables y una 
serie de limitaciones que pueden, a su vez, limitar las reconstrucciones paleoambientales.

Por un lado se trata de modelos relativamente simples, en los que a grandes rasgos todos 
los lagos actuales y fósiles pueden quedar representados. Son una puerta de entrada a nivel 
básico al estudio de los sistemas lacustres, puesto que son didácticos y refl ejan el hecho de que, 
en general, la sedimentación en cada sistema lacustre tiende a estar dominada por un tipo 
concreto de composición de los sedimentos. La tendencia a presentar una composición prefe-
rente u otra está a su vez refl ejando parámetros de control que permiten agruparlos según otros 
criterios, además de la composición de los sedimentos: por ejemplo, el contexto climático o 
la composición química de las aguas.

La principal limitación de estos modelos es una cierta indefi nición de su escala de aplica-
ción, tanto en las dimensiones en el espacio, pues esta aproximación está limitada en su capa-
cidad y no refl eja el mosaico de asociaciones de facies que son los sistemas lacustres, como en 
el tiempo, pues no establece una magnitud vertical en términos de espesores y/o tiempo. Así, 
algunas de las secuencias podrían ser igualmente válidas para secuencias de somerización ele-
mentales de determinados ambientes litorales, como para secuencias de mayor orden de pro-
gradación del litoral sobre la cuenca, simplifi cadas. Aunque en general debe entenderse que 
son secuencias tipo modelo para el relleno a gran escala de los sistemas lacustres.

Intentaremos, a continuación, ordenar y reunir las secuencias tipos y los modelos de facies 
lacustres que se pueden encontrar en la literatura especializada, explicándolos y encajándolos 
en este marco conceptual.

Modelos para charcas y lagunas someras

La dinámica y las sucesiones de facies resultantes del desarrollo y relleno de charcas y la-
gunas someras son netamente diferentes de las de los lagos de mayores dimensiones. De todas 
las diferencias que estos sistemas muestran, algunas son claves para entender por qué los mo-
delos de facies que las representan deben realizarse de forma separada.

1. Dado el pequeño tamaño del sistema es esperable una mayor homogeneidad de con-
diciones ambientales y por tanto de facies y de asociaciones de facies. Los cinturones 
ambientales y de facies se encontrarán menos desarrollados y defi nidos; lo más pro-
bable es que haya una facies o una asociación de facies de cuenca, y una o dos asocia-
ciones de facies litorales. En el caso de las charcas el proceso sedimentario puede dar 
lugar incluso a una única facies.

2. Estos sistemas pequeños y someros tienden a rellenarse rápidamente, en algunos casos 
incluso de forma pasiva, por lo que pueden estar representados en algunos casos por 
una única secuencia elemental, sin perjuicio de que se produzca el apilamiento de 
varias secuencias elementales que representan el relleno completo de sucesivas charcas 
o lagunas de similares características que se instalan cíclicamente sobre el mismo área 
al compás de la creación del espacio de acomodación necesario.
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3. Las secuencias de relleno de estos sistemas pequeños se caracterizan por la aparición al 
techo de la secuencia de rasgos y facies palustres bien desarrolladas, por lo que muchas 
de ellas se consideran y tratan como secuencias palustres o representativas de los am-
bientes palustres. La abundancia de rasgos y facies palustres se debe a dos razones: 1) 
Sus dimensiones y su relleno rápido suelen suponer la extensión del ambiente palustre 
que en términos temporales puede incluso tener más entidad que el lacustre. 2) La 
escasa profundidad y el gradiente tendido permiten que variaciones de diversa magni-
tud en el volumen de agua se manifi esten en oscilaciones de la lámina de agua y la 
exposición subaérea de extensas áreas lacustres que pasarán a encontrarse en ambiente 
palustre.

4. La inmensa mayoría de las charcas y lagunas someras se desarrollan en el seno de sis-
temas deposicionales más complejos, de los que son un elemento más, por lo que su 
evolución y su participación en la arquitectura estratigráfi ca a escala de cuenca depen-
de del tipo de sistema deposicional en el que se integran y de los factores que contro-
lan éste. Ejemplos de esta situación son las charcas y lagunas asociadas a las llanuras 
de inundación y overbank de sistemas fl uviales, las que forman parte de los cinturo-
nes de marismas costeras, las que se integran en sistemas de humedales continentales 
estacionales de diversa envergadura, las que aparecen dispersas en el cinturón distal de 
abanicos aluviales, y las charcas que se desarrollan en el cinturón supralitoral palustre 
de sistemas lacustres de gran magnitud.

Secuencia de relleno de lagunas someras y charcas

El modelo para estos pequeños sistemas lacustres sería una secuencia de somerización de 
espesor métrico a decimétrico. La parte inferior de la secuencia está constituida por facies 
de cuenca o formadas en la zona central de la laguna o charca: margas, limos o fangos lutíticos 
masivos a lajosos, bioturbados con cantidades variables de restos esqueléticos de organismos 
lacustres y restos vegetales o materia orgánica, que pasan hacia la parte superior a facies típi-
camente litorales. Las facies litorales pueden ser siliciclásticas o carbonáticas. Si se trata de 
facies siliciclásticas, éstas pueden ser paquetes delgados de arenas y limos masivos o con es-
tructuras asociadas a la acción del oleaje, esencialmente ripples de oscilación. Podría haber 
también pequeños deltas formados por la entrada de lóbulos de derrame (crevasses fl uviales) o 
arroyadas en manto.

Si el sistema es carbonático, el término litoral podría estar constituido por fangos micríti-
cos bioclásticos con abundantes carófi tas formados en ambientes poco agitados; o por facies 
formadas en litoral agitado por el oleaje: calcarenitas bioclásticas u oolíticas con estratifi cación 
cruzada de pequeña escala, y/o acumulaciones de oncolitos; o por bioconstrucciones de tipo 
estromatolítico.

Sobre las facies litorales se observarán rasgos palustres que modifi carán con variable 
 intensidad e incluso obliterarán las características de las facies primarias (fi gura 9.34). 
En  las  condiciones adecuadas se pueden desarrollar calcretas pedogénicas al techo de las 
secuencias.

Muchas charcas pueden estar incluso representadas por un único nivel métrico y una úni-
ca facies: el ejemplo clásico de esta situación son los niveles de calizas micríticas con carófi tas 
y calizas palustres intercalados entre facies de llanuras de inundación (fi gura 9.34).

Corresponden también a este tipo de secuencias los modelos realizados por Platt y Wright 
(1991) y Tucker y Wright (1990) para carbonatos palustres (fi gura 9.10) en distintos contex-
tos climáticos que ya mencionamos al describir los cinturones supralitorales de carbonatos; así 
como el modelo propuesto por Alonso Zarza et al. (2006) como equivalente actual de sedi-
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Figura 9.34. Ilustración de 
diferentes tipos de secuen-
cias formadas en ambientes 
palustres, charcas y zonas 
supralitorales a eulitorales 
de lagunas someras y lagos.

A. Modelo propuesto por 
Arribas et al., 1989 para la 
formación de las secuen-
cias de facies palustres re-
conocidas en la Formación 
Calizas de La Huérguina 
(Barremiense, Serranía de 
Cuenca) y ligadas a la mo-
difi cación diagenética tem-
prana, durante períodos de 
exposición subaérea, de se-
dimentos lacustres y aluvia-
les previos.
1. Secuencias palustres desarrolladas sobre las lutitas de la llanura de inundación que consisten en niveles de nódulos o calizas nodulares 
englobados en el seno de lutitas marmorizadas.
2. Secuencias palustres formadas a partir de carbonatos de relleno de charcas someras y encharcamientos efímeros en la llanura de inun-
dación que sufren períodos muy prolongados de exposición subaérea.
3. Secuencia lacustre-palustre desarrollada sobre sedimentos lacustres marginales eulitorales a supralitorales que sufren períodos prolonga-
dos de exposición subaérea desarrollándose procesos de bioturbación, brechifi cación, nodulización y marmorización.
4. Secuencia lacustre-palustre cuyos sedimentos lacustres marginales eulitorales han sido sometidos a períodos cortos de exposición subaé-
rea que sólo permiten el desarrollo de bioturbación por huellas de raíces.
5. Secuencias lacustres marginales intralitorales sin modifi cación por procesos palustres.

B a E. Aspecto de campo de las secuencias propuestas por el modelo. B. Sucesivas secuencias de somerización de charcas y supralitoral 
de lagunas someras, con abundantes rasgos de exposición subaérea (3 y 4). C. Detalle de la brechifi cación y nodulización desarrollada al 
techo de las secuencias de la fotografía anterior. D. Secuencias de somerización de charcas entre arcillas rojas marmorizadas de llanura 
aluvial distal (1 y 2). E. Detalle de las arcillas rojas marmorizadas con delgados niveles de carbonatos palustres de la fotografía anterior.
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mentos palustres y lacustres someros carbonáticos a partir de la sucesión de carbonatos de las 
Tablas de Daimiel, en Ciudad Real.

Aunque el sistema sea somero si la extensión superfi cial de la laguna es grande la variedad 
de subambientes irá aumentando y habrá siempre áreas fuera del alcance de los procesos pa-
lustres.

Este es el caso de parte de los lagos evaporíticos de tipo playa; suelen ser sistemas someros 
de dimensiones variables sometidos a drásticas oscilaciones de la lámina de agua pero pueden 
presentar una variabilidad lateral notable de asociaciones de facies en el espacio y en el tiempo 
y una gran complejidad evolutiva y por tanto secuencial. Como ya indicamos con anterioridad 
los modelos de lagos salinos y evaporíticos se tratan en otro capítulo de esta obra.

Los sistemas de lagunas de dimensiones medias, como lagos carbonáticos someros o playa-
lakes, tienden a formar sucesiones de arquitectura estratigráfi ca sencilla constituidas por el 
apilamiento de secuencias de somerización formadas por progradación-agradación, de tenden-
cias generales variables.

En la fi gura 9.29 se ilustran un gran número de secuencias de facies de relleno de ambien-
tes de charcas y lagunas someras de dos cuencas diferentes.

Modelos para lagos de grandes dimensiones

Como ya se ha explicado los lagos de grandes dimensiones son sistemas complejos, mo-
saicos de asociaciones de facies que no pueden condensarse en modelos formados por secuen-
cias de facies únicas representativas (fi gura 9.30).

Por consiguiente, haremos a continuación una enumeración y un breve resumen de las 
asociaciones de facies, y su ordenamiento secuencial, representativas de los distintos subam-
bientes sedimentarios, siguiendo el esquema en cinturones ambientales utilizado en el aparta-
do «Sedimentología de lagos y sistemas lacustres».

Secuencias de facies de cuenca

El ambiente pelágico o de cuenca lacustre suele coincidir con al área de máxima subsiden-
cia de la cuenca a gran escala, aunque no necesariamente con las máximas tasas de sedimen-
tación. Esto junto con la morfología plana que suelen presentar los fondos lacustres da como 
resultado la tendencia generalizada de los depósitos de cuenca a la agradación. En lagos sufi -
cientemente profundos, con tiempos de residencia largos y grandes tasas de subsidencia, el 
espesor de los depósitos de cuenca puede ser mucho mayor que el de los depósitos litorales, 
siempre y cuando las condiciones ambientales se mantengan estables. Esto está también rela-
cionado con la ausencia de procesos erosivos actuando sobre el fondo, ya que el tipo de pro-
cesos que se pueden desarrollar en el litoral, unidos a un posible défi cit de espacio de acomo-
dación, puede dar lugar a múltiples procesos de erosión y retrabajamiento interno de las 
secuencias litorales.

En situaciones extremas de tasas muy altas de subsidencia los depocentros de la cuenca 
lacustre pueden incluso llegar a constituir áreas hambrientas de sedimento, como ocurre con 
algunos ambientes pelágicos marinos.

Si los sedimentos de cuenca no están laminados y se reducen a fangos masivos será difícil, 
cuando no imposible, defi nir y separar secuencias, aunque existen algunos criterios que pueden 
ser aplicables en determinadas situaciones. En este sentido, los episodios de bioturbación ma-
siva, la generación y acumulación de algunas especies minerales en niveles concretos, ligeros 
cambios litológicos, pueden ser indicadores de situaciones de cambio ambiental o de episodios 
sin sedimentación, o con variación drástica de las tasas de sedimentación, que nos podrían 
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permitir establecer límites de secuencias, especialmente si los patrones se repiten de forma 
cíclica.

Si los sedimentos están laminados, nos encontraremos en una situación privilegiada. Si la 
laminación responde a procesos cíclicos no sólo podremos separar claramente los ciclos en 
términos secuenciales sino que la interpretación de estos nos dará, además, una estimación 
temporal de la formación de secuencias y ciclos con un nivel de resolución que puede variar 
desde la anual en el caso de las varvas, hasta una escala de cientos o miles de años (Glenn y 
Kelts, 1991; Gierlowski-Kordesch y Kelts, 1994b), pudiéndose identifi car varios órdenes de 
ciclicidad superpuestos, e incluso en algunos casos, reconocer una gran variedad de procesos 
cíclicos ligados a la variabilidad climática. En este sentido es destacable el relativamente fre-
cuente reconocimiento de los distintos tipos de ciclos y órdenes de la ciclicidad de Milanko-
vitch y ciclos astronómicos en general (Glenn y Kelts, 1991).

Por último, los ciclos y secuencias de cuenca pueden presentar intercalaciones de espesor 
y frecuencia variable formadas por eventos y que pueden abarcar, desde underfl ows y niveles 
turbidíticos, a sismitas, slumps o niveles piroclásticos.

Los sedimentos laminados o masivos propios de la cuenca, pueden presentar cambio late-
ral de facies tendido o abrupto con las facies del cinturón sublitoral y en general cambio 
abrupto con depósitos ligados a la presencia de talud. La presencia de un talud, que lógica-
mente no se conservará como tal, puede ser detectada por la presencia de depósitos caracte-
rísticos del mismo (ver apartado «Dinámica ambiental y sedimentología de la sona sublitoral») 
y por la ausencia del cambio lateral de facies entre facies sublitorales y de cuenca.

Si no hay un desarrollo de talud, el cambio lateral de las facies de cuenca y las facies su-
blitorales puede tener una tendencia más o menos tendida y tanto progradante como retro-
gradante, refl ejando las variaciones de extensión y retracción de los respectivos cinturones de 
facies, que dependerá de variaciones como la potencia de la columna de agua, o la posición 
de la termoclina o la quimioclima. En general la tendencia al relleno de la cuenca lacustre debe 
marcar una tendencia de orden mayor de progradación de las facies sublitorales sobre las facies 
de cuenca.

Si se produce el desarrollo de lóbulos y abanicos turbidíticos profundos, estos desarrollarán 
sus propias secuencias (secuencias de relleno de canales, de desaceleración de fl ujos turbidíticos 
no confi nados, de levees, etc.) que variarán en función de las características de cada sistema. 
Los lóbulos y secuencias turbidíticas se presentarán en cambio lateral de facies con los demás 
sedimentos del fondo e intercalados entre ellos en la posición secuencial que corresponda se-
gún la evolución del sistema. De forma general se puede considerar que tenderán a situarse 
en la parte alta de la sucesión de sedimentos del cinturón de cuenca, ya que normalmente los 
abanicos se desarrollan en relación con el talud y con sistemas deltaicos litorales (ver aparta-
do 3.6).

Secuencias de facies litorales

La zona litoral se corresponde con la zona de máxima acumulación de sedimentos, aun-
que no se trata de la zona con mayor espacio de acomodación disponible, ya que éste suele 
situarse en el cinturón central de cuenca. Debido a esto las secuencias litorales tendrán en 
general tendencias progradantes más o menos puras y serán secuencias de somerización a 
techo.

El espesor y desarrollo de las secuencias elementales litorales pueden ser muy variables 
dependiendo de las características propias de cada cuenca lacustre.

La geometría del litoral juega un papel fundamental en el tipo y desarrollo de las secuen-
cias.
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Los litorales o márgenes lacustres de bajo gradiente topográfi co sufren con mayor intensi-
dad los cambios del nivel del lago de toda magnitud y suelen refl ejarlos fácilmente. Presenta-
rán también cambios de facies más graduales y tendidos entre los distintos subambientes que 
puedan desarrollarse en ellos. Como consecuencia de esto se formarán múltiples secuencias de 
poco espesor con tendencia a la somerización que pueden presentar rasgos de exposición 
subaérea al techo y un desarrollo lateral notable.

Ejemplos de esta situación pueden ser las múltiples secuencias de somerización métricas 
de margas a calizas micríticas con carófi tas y gasterópodos que confi guran las rampas litora-
les carbonáticas de baja energía; o las secuencias también métricas de progradación de llanu-
ra deltaica o canal fl uvial sobre facies de barras de desembocadura de los deltas tipo shoal 
water.

La progradación de este tipo de litorales lacustres con geometría de rampa no es pura, sino 
que se trata de una progradación con agradación, con tendencia a presentar off -lap hacia el 
centro de la cuenca (Calvo et al., 2000) (fi gura 9.32).

Si el margen litoral lacustre tiene alta pendiente, es decir, si se trata de un margen con 
geometría de plataforma, solo quedarán refl ejadas las variaciones del nivel del lago de mayor 
magnitud, el margen tendrá tendencia a la progradación pura y los cambios de facies serán 
más abruptos. Las secuencias pueden presentar espesores mayores, de métricos a decimétricos. 
Estos márgenes favorecen el desarrollo de deltas de tipo Gilbert y las plataformas progradantes 
de carbonatos.

El modelo de facies o secuencia tipo de los ambientes litorales estaría constituido por se-
cuencias de somerización con tendencia progradante que se apilan para constituir a mayor 
escala una secuencia de progradación litoral.

Los términos de facies concretos que constituyen cada una de estas posibles secuencias son 
muy variables, tanto como distintos subambientes litorales pueden desarrollarse (ver apartado 
«Dinámica ambiental y sedimentología de la zona litoral»), pero a modo de síntesis podemos 
decir que el litoral aparecerá representado por alguna de estas secuencias tipo:

• Secuencia de progradación de sistemas deltaicos de todo tipo, a su vez compuesta por 
secuencias elementales formadas por las facies de los distintos subambientes del sistema 
deltaico.

• Secuencia de progradación de playas y sistemas ligados al oleaje, formada también por 
secuencias elementales que refl ejan los distintos subambientes.

• Secuencias de progradación de plataformas y rampas carbonáticas de alta o baja energía 
(modelos de Platt y Wright, 1991 y Tucker y Wright, 1990).

• Secuencias de progradación de márgenes lutítico-carbonático-evaporítico de lagos 
 salinos.

Las bioconstrucciones pueden aparecer integradas en las secuencias litorales ocupando 
distintas posiciones dependiendo del tipo de ambiente. Estas posiciones abarcan desde las 
partes altas de las secuencias refl ejando, por ejemplo, el desarrollo de construcciones estroma-
tolíticas, o la formación de acumulaciones oncolíticas en zonas deltaicas o áreas agitadas del 
litoral, hasta estromatolitos y trombolitos formados en áreas litorales más profundas e incluso 
sublitorales que aparecerán en los términos inferiores de las secuencias.

Si los cambios de facies del cinturón litoral y el cinturón sublitoral son suaves o relativa-
mente tendidos, la base de la secuencia de progradación generalizada del litoral puede estar 
constituida por facies típicas del ambiente sublitoral y de la transición hacia la cuenca, bien 
sean fangos de composición variable, tempestitas, facies de prodelta distal, etc. (ver apartado 
«Dinámica ambiental y sidementología de la zona sublitoral y el talud»).
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Las secuencias litorales de distinta escala pueden también presentar un término inferior de 
tendencia transgresiva o que refl eja el episodio de creación del espacio de acomodación nece-
sario para la formación de la sucesión lacustre litoral.

Secuencias de facies supralitorales o palustres

Las asociaciones de facies supralitorales representan a los ambientes que rodean el lago (ver 
apartado «Dinámica ambiental y sedimentología de la zona supralitoral —orla palustre—»). 
Su presencia y características dependen en gran medida del patrón de subsidencia de la cuen-
ca. En muchas cuencas las orlas supralitorales son zonas con baja subsidencia, por lo que las 
facies de este cinturón pueden estar representadas de dos formas:

1. Como un término integrado en el techo de secuencias de somerización litorales, re-
fl ejando la extensión y progradación de las orlas palustres supralitorales sobre el am-
biente lacustre previo.

2. Secuencias de tendencia agradante, en cierto sentido «condensadas», de tipo palustre, 
distinguibles de las secuencias litorales. El número de secuencias y el espesor de estas 
será mucho menor que el de las secuencias litorales.

Según el tipo de sistema lacustre las secuencias de facies refl ejarán el desarrollo o la pro-
gradación de cinturones de carbonatos palustres, de marshes y swamps con formación de suelos 
o acumulaciones orgánicas (peats) o de llanuras arenosas y fangosas de tipo playa e incluso 
cinturones eólicos.

Este esquema es viable siempre y cuando se trate de un supralitoral situado sobre un mar-
gen de tipo fl exural. Cuando el sistema lacustre tenga un margen abrupto, por estar adosado 
a una fractura, los depósitos de conos de derrubios, de deslizamientos de ladera o el desarrollo 
de fan deltas, caracterizarán tanto el área supralitoral como el cinturón litoral. En este caso las 
secuencias del abanico subaéreo aparecerán en cambio lateral de facies más o menos abrupto 
con las facies del abanico subacuático o con otras facies litorales y su organización secuencial 
estará controlada por la dinámica del sistema de abanico y las oscilaciones del nivel de agua 
lacustre, pudiendo aparecer secuencias de progradación y de retrogradación de unos cinturones 
sobre otros.

CUENCAS LACUSTRES

Una vez expuesto todo lo que concierne a la dinámica, la sedimentología, los modelos de 
facies y la arquitectura estratigráfi ca del registro sedimentario lacustre, se hace necesario integrar 
esto en un marco más amplio, que es el análisis de cuencas sedimentarias a gran escala.

Esta integración tiene una doble vertiente. La primera tiene que ver con los modelos dis-
ponibles, muchos de ellos ya tradicionales, para el relleno de cuencas continentales cuyo ma-
yor volumen de sedimentos está formado en sistemas lacustres, en general, de gran enverga-
dura. Se trata de las cuencas que contienen lagos tectónicos, esencialmente cuencas de rift 
distensivo o transtensivo, cuencas de strike-slip y de foreland o antepaís (fi gura 9.35). Ya men-
cionamos en los primeros apartados de este capítulo que el registro estratigráfi co presenta un 
sesgo notable hacia este tipo de lagos y cuencas lacustres, ya que son las que lógicamente tie-
nen mayor potencial de preservación.

La segunda vertiente está relacionada con lo que en este momento es una frontera de  avance 
del conocimiento en el análisis de sistemas y cuencas lacustres, esto es, la aplicación de los concep-
tos y la metodología del paradigma de la Estratigrafía Secuencial a estos sistemas continentales.
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Figura 9.35. Esquema simplifi cado de distintos tipos de cuencas lacustres de origen tectónico desarrolladas a lo largo del Mesozoico y el Cenozoico en Mongolia. El esquema permite 
observar la posición de las secuencias lacustres en las cuencas y en relación con otros sistemas deposicionales, esencialmente sistemas aluviales. Tomado de Sladen y Traynor (2000).
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Modelos de sedimentación en cuencas lacustres

A la hora de abordar el estudio de los sistemas lacustres a escala de cuenca sedimenta-
ria conviene comenzar por hacer una clara diferenciación de las distintas situaciones en las 
que pueden encontrarse estos sistemas en el marco del funcionamiento y evolución de la 
cuenca.

Si los sistemas lacustres se encuentran integrados como un elemento más de sistemas de-
posicionales de mayor envergadura, sus características, su evolución y la arquitectura estrati-
gráfi ca de su depósitos presentarán patrones controlados por el funcionamiento del sistema 
deposicional de mayor escala en el que se integran, y, por tanto, su estudio debe integrarse 
dentro del conjunto. Este es el caso de los sistemas lacustres situados en los cinturones peri-
mareales de marismas costeras, en los que la dinámica del sistema costero en su conjunto y 
variaciones del nivel del mar, por ejemplo, van a jugar un papel muy importante en la diná-
mica ambiental y evolutiva de estos sistemas lacustres. Casos similares son los lagos o lagunas 
localizados en humedales continentales o sistemas fl uviales de diverso tipo y magnitud.

El siguiente escenario posible es aquel en el que el sistema lacustre está rodeado por áreas 
no subsidentes y constituye en sí mismo la cuenca sedimentaria; esta es la situación de los 
lagos formados en contextos intracratónicos como los Grandes Lagos norteamericanos; algu-
nos lagos alpinos; lagos kársticos; o lagos formados en cráteres volcánicos.

El último escenario posible es aquel en el que el sistema lacustre constituye el depocentro 
principal y tiene un papel protagonista en cuencas sedimentarias con subsidencia generalizada 
en las que el sistema comparte el espacio y se relaciona lateralmente con otros sistemas depo-
sicionales, normalmente abanicos aluviales y sistemas fl uviales.

En este escenario es donde encajan los modelos clásicos de lagos tectónicos de gran enver-
gadura de los que existen numerosos ejemplos actuales y fósiles, siendo probablemente los más 
emblemáticos los lagos del rift africano y el lago Baikal.

Numerosos estudios han explorado y propuesto modelos para la distribución de ambientes 
y las características del registro sedimentario de estas cuencas, sobre todo para cuencas de rif-
ting (Rosendahl et al., 1986; Cohen y Th ouin, 1987; Frostick y Reid, 1987; Lambiase, 1990; 
Scholz et al., 1990; Prosser, 1993; Strecker et al., 1999; Soreghan y Cohen, 1996; Gawthorpe 
y Leeder, 2000) y strike-slip (Ballance y Reading, 1980; Biddle y Christie-Blick, 1985; Nilsen y 
Silvester, 1995, 1999a y b).

Los lagos que se forman en estas cuencas son lagos de grandes dimensiones, normalmente 
profundos y con largos tiempos de residencia, hasta del orden de varios cientos de miles a 
millones de años. Si rellenan semigrabenes son asimétricos, adosándose normalmente el lago 
hacia la fractura activa, cerca de la cual se situarán los depocentros.

Todos ellos están relacionados lateralmente con sistemas de abanicos aluviales de diverso 
tipo y envergadura que se desarrollan a favor de los bordes tectónicamente activos de la cuen-
ca, por lo que lo normal es que los litorales lacustres estén constituidos por fan deltas y deltas 
de diverso tipo, y que en muchas ocasiones den además lugar al desarrollo de abanicos turbi-
díticos en el fondo de la cuenca, como en el caso del lago Baikal (Nelson et al., 1999). En 
cuencas de rifting además se desarrolla un sistema de drenaje axial fl uvial, que forma deltas de 
diversa envergadura en los márgenes lacustres.

Los modelos de cuencas de rifting mas conocidos son los realizados a partir del lago Tan-
ganyka (Cohen, 1990; Rosendahl et al., 1986; Cohen y Th ouin, 1987; Scholz et al., 1990; 
Soreghan y Cohen, 1996) y pueden observarse en la fi gura 9.36.

Las cuencas de rifting triásicas del este de los Estados Unidos en las que se depositó el 
Supergrupo Newark, ofrecen también modelos muy ilustrativos del funcionamiento de estas 
cuencas y de la arquitectura estratigráfi ca de su relleno (Olsen, 1990) (fi gura 9.37).
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Además de las cuencas de rifting existe cierta diversidad de cuencas, típicamente lacustres, 
asociadas a situaciones de desgarre o strike-slip, foreland, y diversos fenómenos de extensión 
posteriores a fenómenos de inversión tectónica generalizada y post-orogénicas, y asociados a 
condiciones de extensión retro-arco.

Aunque no existen modelos detallados para todas estas cuencas, el neógeno del entorno 
mediterráneo contiene numerosísimos ejemplos de pequeñas cuencas formadas en relación con 
condiciones de desgarre y de extensión retro-arco desarrolladas tras la principales fases de la 
orogenia alpina.

En España, las cuencas de As Pontes en Galicia (Saéz et al., 2003), la Cerdanya en los 
Pirineos (Cabrera et al., 1988; Martín Closas et al., 2005) o las diversas cuencas situadas en 
la zona de Hellín en las Béticas externas (Elizaga, 1994; Rodríguez Pascua, 1997; Calvo et al., 
2000), son algunos ejemplos.

Existen también notables ejemplos de este tipo de cuencas en Turquía y Grecia (Karistineos 
e Ioakim, 1989; Ilgar y Nemec, 2005; Kelling et al., 2005; Alçiçek et al. 2007) y a lo largo de 
los Apeninos italianos (Cavinato y De Celles, 1999; Cavinato y Miccadei, 2000; Basilici, 1997, 
2000a y b; Cavinato et al., 2000; Sabato, 2000).
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Todas estas cuencas parecen presentar un patrón común de relleno: en general consiste en 
el desarrollo de lagos con una extensión superfi cial relativamente pequeña pero bastante pro-
fundos rodeados por orlas de abanicos aluviales. Muchas de estas cuencas reúnen las condicio-
nes idóneas para la formación de oil-shales.

La cuenca del Duero en sus márgenes norte y este, y la cuenca del Ebro son excelentes 
ejemplos de cuencas terciarias de foreland o antepaís post-orogenia alpina (Santisteban et al., 
1996; Villena et al., 1996a y b). Estas cuencas pueden llegar a presentar enormes extensiones 
y rellenos muy complejos en los que participan abanicos aluviales, sistemas fl uviales y sistemas 
lacustres, siguiendo patrones de distribución y evolución variables, ya que dependen mucho 
de la paleogeografía de cada cuenca y de su evolución tectónica.

Si estas cuencas de origen tectónico se desarrollan en contextos climáticos muy áridos y 
están hidrológicamente cerradas, se caracterizan por el desarrollo de sistemas de abanicos alu-
viales áridos que pasan lateralmente a sistemas de playa-lake, un modelo clásico tanto para 
sistemas sedimentarios lacustres como para cuencas continentales (Eugster y Hardie, 1978) 
(fi gura 9.24.)

La realización de estos modelos de sedimentación en cuencas tectónicamente activas de 
diverso tipo se ha desarrollado de forma rápida en relación con la exploración de hidrocarbu-
ros (Talbot, 1988; Cohen, 1990; Fleet et al., 1988; Katz, 1990a y b; Lomando et al., 1994; 
Katz, 2001; Sladen y Traynor, 2000).

Los sistemas y las cuencas lacustres en el marco de la Estratigrafía 
Genética y Secuencial

El estudio de las cuencas continentales en el paradigmático marco de la Estratigrafía Se-
cuencial viene siendo desde hace dos décadas un área de investigación fronteriza en los campos 
de la Estratigrafía y el Análisis de Cuencas Sedimentarias (Galloway, 1989; Wright y Marriot, 
1993; Shumm, 1993; Shanley y McCabe, 1994; Miall, 1996 y 1997), que continúa desarro-
llándose activamente en la actualidad y que ha tropezado con no pocas difi cultades, muchas 
de ellas aún hoy aparentemente insalvables.

Los principales problemas para aplicar la Estratigrafía Secuencial a los sistemas continen-
tales son bastante obvios. En primer lugar dado que ésta se basa en la ciclicidad periódica 
impuesta por las oscilaciones del nivel del mar parecería que desde todo punto de vista, su uso 
en el análisis del registro continental es inviable. Esta difi cultad ha podido ser relativamente 
soslayada, ya que incluso para cuencas marinas, hoy se acepta de forma general que el nivel 
del mar es uno, entre varios, de los posibles controles que tienen como consecuencia la for-
mación de secuencias deposicionales, en sentido amplio. Por tanto, la aplicación de la Estra-
tigrafía Secuencial más pura ha ido de alguna manera derivando en lo que daremos en llamar 
Estratigrafía Genética, que entiende que las secuencias deposicionales, son conjuntos de estra-
tos genéticamente relacionados y formados en ciclos de distinto orden de creación y destruc-
ción de espacio de acomodación (Emery y Myers, 1996), siendo un tipo de estos ciclos posi-
bles el que resulta de las subidas y bajadas del nivel del mar.

A pesar de esto el nivel del mar sigue siendo, sin duda, un control destacado en la cons-
trucción del registro marino y el hilo conductor en el análisis de cuencas marinas.

En cuencas continentales esta concepción de las secuencias como conjuntos genéticos li-
gados a ciclos de creación y destrucción del espacio de acomodación ha abierto la posibilidad 
de estudiar y ordenar sus registros con criterios genéticos antes no utilizados, que no tienen 
por qué guardar relación con el nivel del mar, sino más bien con la ciclicidad climática y tec-
tónica. Sin embargo sigue existiendo otra difi cultad obvia: mientras los ciclos de subida y 
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bajada del nivel presentan periodicidades defi nidas, los procesos que generan ciclos de creación 
y destrucción del espacio de acomodación en cuencas continentales son lo bastante variados y 
variables de unas cuencas a otras, como para que no sea posible establecer un marco de refe-
rencia cronológico y cronoestratigráfi co para el registro continental. El establecimiento de este 
marco cronoestratigráfi co es la aportación clave de la Estratigrafía Secuencial, hasta el punto 
de que muchos autores críticos con la Estratigrafía Secuencial (Miall, 1997), en los aspectos 
que se refi eren a la jerarquía secuencial, han aconsejado siempre el uso de los órdenes secuen-
ciales (primer a quinto orden de Van Wagoner et al., 1988; Vail et al., 1991) según la magni-
tud de duración del proceso de formación de las secuencias.

En el registro continental esta difi cultad se ve además aumentada por el hecho de que los 
distintos tipos de sistemas deposicionales dan respuestas muy diferentes a procesos alocíclicos 
generadores de secuencias iguales; esto es, el registro aluvial y fl uvial, el eólico y el lacustre, 
tienen a su vez sus propios controles y responden de forma diferente en su evolución, arqui-
tectura estratigráfi ca, etc., ante eventos tectónicos o climáticos similares.

Para cada uno de estos sistemas la Estratigrafía Secuencial y/o Genética ha tenido que ir 
encontrando sus propios caminos de aplicación y resolver sus propias difi cultades.

En lo que concierne al registro lacustre los intentos de aproximación han sido muy nume-
rosos y probablemente más que para cualquier otro sistema continental, ya que intentar equi-
parar el «nivel del mar» al «nivel del lago», ligando las variaciones del nivel del lago a las va-
riaciones climáticas cíclicas periódicas, ofrece un punto de partida muy obvio que no ofrecen 
los sistemas fl uviales o los eólicos.

Un trabajo clásico de esta forma de aplicación de la Estratigrafía Secuencial es el de Dam 
y Surlyk (1993) para la Formación Kap Stewart en la cuenca Jameson Land en Groenlandia. 
Este trabajo obtuvo un éxito notable en el reconocimiento de ciclicidades y secuencialidades 
de distinta escala temporal, en una de las cuales se podían reconocer cortejos sedimentarios y 
secuencias deposicionales con arquitectura estratigráfi ca similar a la de los cortejos y las se-
cuencias marinas. Los autores interpretaron que de alguna forma esta secuencialidad estaba 
controlada por el eustatismo y se superponía a otras secuencialidades de menor escala contro-
lada climáticamente.

Excepto en las cuencas que por su proximidad al mar pueden registrar una infl uencia eus-
tática más o menos directa, en general hoy es de común aceptación que los lagos no se com-
portan y no pueden ser tratados como «mares pequeños», por lo que no es esperable que el 
modelo realizado para el registro estratigráfi co marino pueda ser identifi cado o aplicable al 
registro continental.

Prosser (1993) realizó un excelente trabajo basado en registros sísmicos, en el que propu-
so jerarquizar el registro de cuencas fl uviales y fl uvio-lacustres de rifting en secuencias y cor-
tejos relacionados con los episodios mayores de evolución tectónica, similares en todas las 
cuencas de este tipo.

Otros autores han usado las unidades tectosedimentarias y las unidades limitadas por dis-
continuidades mayores como criterios para jerarquizar el relleno de las cuencas fl uvio-lacustres 
y lacustres en unidades genéticas. Este tipo de metodología se aplica con éxito a grandes cuen-
cas sedimentarias fuertemente controladas por la tectónica, como la cuenca del Ebro (Villena 
et al., 1996; Arenas y Pardo, 1999 y 2000).

En el caso de cuencas y sistemas lacustres ligados a sistemas costeros, el nivel del mar con-
tinúa siendo el principal criterio usado (MacNeil y Jones, 2006).

Otros trabajos ilustrativos y dignos de mención sobre esta temática son los de Scholz et 
al., 1998; Keighley et al., 2003 y Johnson y Graham, 2004b. Ilgar y Nemec (2005) han rea-
lizado un interesante trabajo en el que aplican la nomenclatura y los criterios de la Estratigra-
fía Secuencial tradicional a la cuenca lacustre miocena Ermenek, en Turquía (fi gura 9.38).
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Sin embargo, todavía no se ha establecido un marco de uso universal, ya que existe una 
serie de difi cultades que deberían ser tenidas en cuenta a la hora de realizar cualquier modelo 
para cuencas lacustres y tienen que ver con alguno de los siguientes aspectos:

1. De unos tipos a otros de cuencas y lagos, la ciclicidad y periodicidad de los procesos 
tectónicos y climáticos es variable y por tanto, su refl ejo en la arquitectura estratigrá-
fi ca es dispar.

2.  Al igual que las secuencias marinas, las secuencias lacustres son heterogéneas en cuan-
to a la resolución temporal de sus términos, pero probablemente la variabilidad en el 
nivel de resolución temporal es más heterogéneo entre distintas facies continentales 
que entre las marinas. Por ejemplo los sedimentos de cuenca laminados pueden llegar 
a tener hasta una resolución anual o de unos pocos años, aunque variará mucho de 
unos lagos a otros, mientras que la resolución de los sedimentos litorales siempre será 
mucho menor, pero también puede variar mucho de unos lagos a otros.

3. Algo que también hemos mencionado con anterioridad en varias ocasiones y que tie-
ne un gran impacto en la arquitectura estratigráfi ca de las cuencas lacustres, sobre todo 
en cuencas con relleno dominantemente clástico, es la correlación entre llegada de 
agua, subidas del nivel y llegada de aportes, y entre disminución del nivel y descenso 
en los aportes. En cuencas marinas las subidas y bajadas del nivel del mar son inde-
pendientes de los aumentos y disminuciones en los aportes.

4. La heterogeneidad en el tipo de cuencas que contienen sistemas lacustres y en el papel 
que estos sistemas desempeñan dentro de la cuenca.

En los últimos años se ha desarrollado un modelo de aplicación de la Estratigrafía Secuen-
cial a cuencas lacustres que, poco a poco, ha ido probando su validez para un uso general. Su 
aplicación a diversas cuencas, y la utilización de la terminología y los conceptos propuestos se 
está extendiendo. Se trata del modelo de Bohacs et al. (2000), previamente esbozado en Carroll 
y Bohacs (1999).
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quía), así como la aplicación de la nomenclatura y los criterios clásicos de la Estratigrafía Secuencial al registro sedimentario lacustre. El 
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Como modelo cumple con los requisitos necesarios para serlo, ya que no se basa en un úni-
co caso sino que es el resultado de una síntesis que abarca un número representativo de cuencas 
lacustres actuales y fósiles, es predictivo en cuanto a los tipos de secuencias que se pueden ge-
nerar y a la arquitectura estratigráfi ca de su relleno y los cortejos sedimentarios que las compo-
nen. Su realización está orientada a defi nir de manera sistemática el potencial de formación de 
hidrocarburos de los distintos tipos de cuencas lacustres y las características de los almacenes. Su 
principal logro es haber conseguido sistematizar la combinación de controles alocíclicos mayores 
o universalmente determinantes de la arquitectura secuencial lacustre y su relación con los prin-
cipales tipos de secuencias de facies que se han descrito para sistemas lacustres. El modelo con-
sidera tanto la dependencia entre aportes y agua como la infl uencia que tiene en la arquitectura 
estratigráfi ca la morfometría de la cuenca, esencialmente el gradiente topográfi co del margen 
lacustre. Sus principales limitaciones son la indefi nición de las escalas espaciales y temporales de 
aplicación, la magnitud temporal de la secuencialidad, y las variaciones que se pueden introdu-
cir, en función de las relaciones del sistema lacustre con otros sistemas deposicionales con los 
que coexiste paleogeográfi camente y con los que puede estar genéticamente ligado.

El modelo de Bohacs et al. (2000) divide las cuencas lacustres en tres tipos, determinados 
por la relación entre el potencial de acomodación y el aporte de sedimento y agua (fi gu-
ra 9.39a). El aporte de sedimento y agua está ligado al balance hidrológico que es dependien-
te del clima.

El potencial de acomodación es el espacio disponible para la acumulación de sedimentos 
por debajo de la posición del outlet o spillpoint, el punto de derrame sobre el cual el exceso de 
agua y sedimento sale de la cuenca. Esta superfi cie depende de la subsidencia, es decir, de la 
dinámica y evolución tectónica, y de la topografía de la cuenca lacustre. Cada uno de estos 
tipos de cuenca presenta una arquitectura de relleno estratigráfi co concreta y lleva asociada 
un tipo de asociaciones o modelo de facies representativo del tipo de cuenca y su relleno. Los 
tres tipos de cuencas son:

1. Cuencas overfi lled. El aporte de sedimento y agua excede en gran medida el espacio 
de acomodación potencial disponible. Son cuencas hidrológicamente abiertas, que 
reciben gran cantidad de aportes y dan lugar a secuencias típicamente progradantes 
(fi gura 9.39b). Están caracterizadas por asociaciones de facies «fl uvio-lacustres».

2. Cuencas balanced-fi ll. El aporte de sedimento y agua está en equilibrio con la acomo-
dación potencial. Son cuencas intermitentemente abiertas con aportes variables. Las 
secuencias a las que dan lugar tienen tendencias mixtas de agradación-progradación 
(fi gura 9.39c). Los lagos profundos con sedimentación laminada de cuenca son carac-
terísticos de estas cuencas, que están representadas por asociaciones de facies de pro-
fundidad fl uctuante.

3. Cuencas underfi lled. El aporte de sedimento y agua es mucho menor que la acomo-
dación potencial. Son cuencas hidrológicamente cerradas, con aporte fl uvial mínimo 
caracterizadas por la formación de evaporitas. Dan lugar a secuencias agradantes y 
múltiples ciclos de desecación-inundación (fi gura 9.39d). Están representadas por 
asociaciones de facies «evaporíticas».

El modelo defi ne también a grandes rasgos la arquitectura de los cortejos sedimentarios de 
bajo nivel, transgresivos y de alto nivel para cada uno de los tipos de cuencas.

Aunque este modelo representa un avance y resuelve ciertos problemas de la aplicación de 
la Estratigrafía Secuencial a las cuencas lacustres, queda un gran número de cuestiones por 
solventar y es esperable que se realicen nuevas aportaciones que hagan avanzar las fronteras en 
el estudio de los sistemas y cuencas lacustres.
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Figura 9.39. Modelo de aplicación de la Estratigrafía Secuencial a cuencas lacustres realizado por Bohacs et al. (2000).

A. Defi nición de los tres tipos de cuencas lacustres contemplados por el modelo a partir de la relación entre los factores de control alocíclicos defi nidos en dicho modelo: el potencial de 
acomodación y el aporte de sedimento y agua. El esquema incluye la situación de los sistemas eólicos y fl uviales en relación con estos factores alocíclicos, y la predicción acerca de la 
situación en la que se producirían distintas cantidades de hidrocarburos en las cuencas lacustres. B. Modelo para cuencas «overfi lled». C. Modelo para cuencas «balanced-fi ll». D. Mo-
delo para cuencas «underfi lled».
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En cualquier caso, es ya práctica normal que los estudios de cuencas lacustres empleen 
criterios genéticos para ordenar las sucesiones estratigráfi cas y que se analice la arquitectura 
estratigráfi ca tridimensional de las cuencas. Además, el estudio de la ciclicidad y la resolución 
temporal de los depósitos lacustres es en estos momentos un área muy prolífi ca de la Limno-
geología en la cantidad de estudios y resultados.

CONSIDERACIONES FINALES

La sedimentología de lagos y sistemas lacustres, y el análisis de cuencas lacustres se ha 
convertido durante las últimas décadas en un área de estudio de gran relevancia y enorme 
expansión. La gran inversión de recursos y esfuerzos que se han dedicado al estudio de los 
lagos, entendidos en el más amplio de los sentidos, ha dado sus frutos; actualmente, el volu-
men de conocimientos del que se dispone, permite abordar ya el estudio de los sistemas la-
custres con un gran respaldo en cuanto a las aproximaciones metodológicas, y los muy diver-
sos modelos de comparación, realizados para el estudio de los distintos aspectos y escalas, 
desde los que podemos aproximarnos a los lagos: de la geoquímica isotópica a las cuencas 
sedimentarias; de los ciclos anuales a las secuencias deposicionales de miles y cientos de miles 
de años; de la sedimentología y los procesos sedimentarios a los procesos de control climáticos 
y tectónicos. Al mismo tiempo, nuevos retos y las numerosas cuestiones abiertas delinean las 
fronteras de avance del conocimiento y permiten pronosticar que la próxima década será tes-
tigo de la continuación de esta tendencia expansiva del conocimiento. En especial, en lo que 
se relaciona con los estudios de variabilidad climática, exploración de recursos naturales y 
aplicación de la Estratigrafía Secuencial al análisis de cuencas continentales.

Este capítulo ha sido escrito intentando mostrar la complejidad del «universo lacustre», al 
mismo tiempo que se ha intentado ofrecer una revisión lo sufi cientemente sintética como para 
que el lector pueda obtener una idea general y simplifi cada, que sirva como puerta de entrada 
a este universo y sea punto de partida desde el que profundizar en el tema.

Como esperamos haber demostrado, los lagos son sistemas muy complejos y sinérgicos, pero 
no son sistemas caóticos; existen patrones de diverso tipo y escala que de alguna manera permiten  
acercarse a su comprensión, y pueden explicarlos; patrones cuyo conocimiento profundo permi-
te estudiarlos con mayor precisión y efi cacia; patrones que hay que continuar construyendo.

Tal y como ya se señaló en el primer apartado de este capítulo, siguiendo a Gierlowski-
Kordesch y Kelts (1994b) nos reafi rmamos en aconsejar que la aproximación a los sistemas 
lacustres se haga siempre con una actitud lo más abierta posible, que se tengan en cuenta los 
retos y las fronteras del conocimiento, y que se continúen ofreciendo modelos dinámicos de 
los que emerjan nuevos retos y nuevas fronteras.

Para terminar, de toda la extensa bibliografía que acompaña este capítulo, recomendaremos 
tres títulos generales y relevantes, que permiten profundizar en los sistemas lacustres y su es-
tudio. Estas obras sintetizan y refl ejan toda la fi losofía y la metodología con la que actualmen-
te se entienden y abordan los lagos, y encierran y hacen evidente, el esfuerzo de progreso 
realizado por los limnogeólogos, entre los que los científi cos españoles han jugado, además, 
un papel destacado y fundamental.

1. Gierlowski-Kordesch, E. y Kelts, K. (eds.) (1994a): Global Geological Record of Lake 
Basing, vol. I. Cambridge University Press. 427 pp.

2. Gierlowski-Kordesch, E. y Kelts, K. (eds.) (2000a): Lake Bsing through space and 
time: American Association of Petroleum Geologists, Studies in Geology, 46. 648 pp.

3. Cohen, A. S. (2003): Paleolimnology: Th e History and Evolution of Lake Systems. Oxford 
University Press, Oxford. 500 pp.
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Análisis de la procedencia en depósitos arenosos
por José Arribas Mocoroa*

INTRODUCCIÓN

Se entiende por procedencia (en inglés provenance) de un depósito detrítico (y sedimenta-
rio en general) el origen o la fuente de la que procede ese depósito, incluyendo todos los fac-
tores que han contribuido a su formación. En Petrología Sedimentaria este concepto tiene 
unas connotaciones íntimamente relacionadas con la composición de los depósitos sedimen-
tarios.

El conocimiento de la composición de los depósitos detríticos siempre ha mantenido un 
gran interés a lo largo de la historia de la Geología Sedimentaria, fundamentalmente por la 
importante información, que sobre el pasado geológico, puede deducirse de ella. Las rocas 
detríticas son el resultado de la conjunción de un gran número de factores paleogeográfi cos, 
paleoambientales y paleolitológicos. La deducción de los valores de dichos factores a partir de 
la composición del registro detrítico fósil nos abre la puerta al pasado (Hutton, 1785). Este 
análisis no está exento de difi cultad, siendo uno de los retos más complejos al que ha de en-
frentarse la Petrología Sedimentaria (Pettijhon et al., 1973).

Durante la primera mitad del siglo xx la evaluación de las litologías del área fuente se 
centró fundamentalmente en el análisis de las asociaciones de minerales densos. Esta técnica 
fue progresivamente abandonada por los inconvenientes que presentaba, para ir dando un 
papel mucho más relevante al estudio petrográfi co de la fracción ligera. El desarrollo de téc-
nicas, métodos y modelos elaborados durante los últimos treinta años, ha permitido que el 
análisis de la procedencia en depósitos clásticos haya adquirido un gran protagonismo por su 
aplicabilidad en el campo de la sedimentología y en concreto en ámbitos como la estratigrafía 
secuencial, pautas de relleno en determinados tipos de cuencas, escenarios geotectónicos, etc. 
En defi nitiva, el estudio de la procedencia va asumiéndose como una herramienta indispensa-
ble en el análisis de cuencas.

Resulta complejo exponer todos los métodos empleados en resolver los enigmas del origen 
de los depósitos detríticos, en un único capítulo de un libro de Sedimentología, por lo que 
nos limitaremos al ámbito de los depósitos arenosos, haciendo hincapié, fundamentalmente 
en los métodos y técnicas petrográfi cas. No obstante, en un último apartado se tratarán some-
ramente los métodos geoquímicos, que en la actualidad se encuentran en pleno auge de su 
desarrollo.

El depósito detrítico

Las rocas detríticas se generan por la acumulación en cuencas de sedimentación de mate-
riales en estado sólido, procedentes generalmente de rocas preexistentes. Este particular origen 
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hace que el depósito detrítico presente una fá-
brica clástica, constituida por: 1) un esqueleto o 
conjunto de clastos que forman el armazón del 
depósito, 2) una pasta o material intersticial que 
puede ser detrítico infi ltrado (matriz) o químico 
de origen diagenético (cemento) y 3) una poro-
sidad remanente (fi gura 10.1).

Es evidente que los componentes detríticos 
del esqueleto e incluso de la pasta (matriz), son 
los que guardan la información sobre la «vida» 
del depósito hasta su llegada a la cuenca de se-
dimentación (¿de qué roca provienen? ¿Cómo 
ha sido el transporte?, ¿cómo era el clima?). Por 
el contrario, los componentes autigénicos (ce-
mentos) nos proporcionan información sobre 
los procesos postsedimentarios: el enterramiento 
y las condiciones diagenéticas reinantes (pre-

sión, temperatura, pH, etc.) que son las que gobiernan la estabilidad de las fases minerales 
cementantes.

En función del tamaño de los clastos que confi guran el esqueleto se diferencian tres gran-
des grupos de depósitos detríticos consolidados (rocas): conglomerados (tamaños superiores a 
2  mm), areniscas (2-1/16  mm) y lutitas (tamaños de clastos inferiores a 1/16  mm); y sus 
 correspondientes términos inconsolidados (sedimentos): gravas, arenas y pelitas, respectiva-
mente.

Los métodos de estudio de la procedencia de los depósitos detríticos han tenido un gran 
desarrollo en el grupo de las areniscas por varias razones. La primera de ellas es la gran abun-
dancia de estos depósitos en el registro estratigráfi co. En segundo lugar, por presentar un ta-
maño idóneo para el empleo de técnicas microscópicas ópticas (petrográfi cas), ya que en una 
lámina delgada (30 × 50 mm aprox.) puede analizarse una porción del depósito estadística-
mente representativa. Y, en tercer lugar, por ser el tamaño arenoso (2-1/16  mm) el menor 
tamaño de clasto que ofrece mayor información sobre su origen. Las fracciones de tamaño 
inferior (pelitas y lutitas) se enriquecen en minerales de la arcilla, que generalmente, son pro-
ducto de alteraciones de los minerales de la roca de procedencia, perdiéndose de este modo 
las señales directas de dicha roca fuente. Por último, cabría añadir a este conjunto de motivos, 
el interés económico que ofrecen los depósitos arenosos como posibles yacimientos de placeres 
y su comportamiento como almacenes potenciales de hidrocarburos.

El concepto de procedencia

De la defi nición introducida en la cabecera de este capítulo, se desprende que el concepto 
de procedencia contempla el conjunto de factores que intervienen en la génesis de los sedimentos 
y que defi nen el paleoescenario en el que se generó ese depósito. La naturaleza del área fuente es el 
factor principal que defi ne las características texturales y composicionales del sedimento detrí-
tico. Otros factores, como el relieve, el clima y el tipo de transporte sufrido hasta su depósito 
en la cuenca de sedimentación, modulan la señal principal de la litología del área fuente sobre 
el sedimento. En la sección 2 de este capítulo se analizan en profundidad estos factores.

Pero, ¿cómo se manifi esta la señal de los factores mencionados en el depósito detrítico? 
Fundamentalmente estas señales se caracterizan por condicionar o modifi car la composición 
de los propios depósitos. A partir del estudio detallado de la composición se obtiene la máxi-

ESQUELETO
MATRIZ

CEMENTO

POROS

Figura 10.1. Esquema de la estructuración de una roca detrítica.
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ma información sobre la historia del depósito. También las texturas (distribución clastométri-
ca, redondez de sus clastos, etc.) son sensibles a las variaciones de determinados parámetros 
que controlan el origen de los sedimentos. Los caracteres texturales son muy sensibles a los 
factores ligados al transporte (intensidad, duración, selección hidrodinámica) y menos a fac-
tores relacionados con la naturaleza del área fuente. Este hecho hace que las interpretaciones 
de las texturas no permitan establecer relaciones unívocas con respecto a la procedencia de los 
depósitos detríticos.

La composición de los depósitos clásticos: valoración y jerarquía

La composición de las rocas sedimentarias, y en general de los depósitos sedimentarios, 
puede expresarse de tres modos distintos, en función de la distribución de sus elementos quí-
micos, especies minerales o componentes petrográfi cos. Esto hace que podamos considerar tres 
tipos de composición:

La composición química es la distribución de los elementos sobre la roca total. Se formula 
con el porcentaje de los elementos mayores, menores y trazas expresados en sus correspondien-
tes óxidos. Metodológicamente es fácil de obtener mediante técnicas analíticas, más o menos 
sofi sticadas (absorción atómica, fl uorescencia de rayos X, plasma, etc.), siguiendo protocolos 
analíticos estandarizados. La rapidez del análisis en laboratorios comerciales, hace muy suges-
tivo su empleo, además de no requerir, por parte del investigador, una preparación analítica 
específi ca previa. La composición química sobre la roca total es útil para el estudio de rocas 
de origen químico o bioquímico, ya que se analizan los precipitados que constituyen la glo-
balidad de la roca sedimentaria. No obstante, su utilidad en rocas detríticas es muy limitada, 
ya que se analizan conjuntamente elementos constitutivos de fases clásticas y diagenéticas, 
obteniéndose una información que mezcla el área fuente, la aportación de la propia cuenca de 
sedimentación y la diagénesis. Un caso especial es el análisis de las tierras raras (REE), que 
debido a su carácter inmóvil permiten deducir características litológicas del área fuente, inclu-
so en depósitos que han sufrido profundas transformaciones metamórfi cas.

La mayor utilidad de los análisis químicos en el estudio de la procedencia de depósitos 
clásticos se encuentra en el análisis químico (incluso isotópico) de elementos detríticos con-
cretos.

La composición mineralógica hace referencia a la distribución (porcentaje) de la totalidad 
de fases minerales que contiene una roca. Se usan técnicas prácticamente rutinarias en cualquier 
laboratorio de investigación, como la difracción de rayos X. Su empleo se generaliza para la 
caracterización de depósitos detríticos de grano muy fi no (lutitas). Sin embargo, no suele em-
plearse para la caracterización de depósitos de clastometría mayor, como en areniscas, ya que 
su información ignora el origen de cada fase mineral y sus relaciones texturales, observables 
mediante microscopía óptica. La composición mineralógica puede ser útil en determinados 
casos para el análisis de determinadas fases detríticas o químicas (minerales densos, cementos, 
etcétera).

La composición petrográfi ca reúne la información textural y mineralógica de los distintos 
elementos que integran la roca. La unidad de análisis en depósitos clásticos no es el elemento 
químico, ni el mineral, sino el clasto (o grano en areniscas) o las fases cementates (textura y 
mineral cementante). La composición petrográfi ca es, por tanto, la distribución (porcentaje) 
de los distintos clastos y fases minerales cementantes. El análisis de las texturas y la composi-
ción se realiza mediante el microscopio petrográfi co óptico. Antes de cada análisis es necesario 
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defi nir cada uno de los tipos de granos, sus clases y 
subclases. Sin duda es la composición petrográfi ca la 
que arroja la máxima información sobre la procedencia 
y la diagénesis del depósito detrítico. El mayor incon-
veniente estriba en la adquisición de las habilidades y 
el tiempo de su aprendizaje, así como la escasa estan-
darización de los métodos analíticos.

Es posible establecer una jerarquía en cuanto a la 
calidad de la información sobre la procedencia que 
aporta cada uno de los tipos de composición de los 
depósitos detríticos (fi gura 10.2). Así, la mayor infor-
mación se obtiene con la composición petrográfi ca, 
mediante métodos lentos y de desarrollos complejos, 
basados en criterios con una cierta carga subjetiva por 
parte del operador. En contraposición, la composición 
química ofrece una rápida información objetiva pero 
con graves carencias interpretativas sobre la proceden-
cia del depósito.

EL SISTEMA DE LAS ROCAS CLÁSTICAS. LOS CONTROLES 
SOBRE SU COMPOSICIÓN

La composición de las rocas clásticas no puede correlacionarse directamente con la com-
posición de las rocas de las que derivan, ya que existe una gran cantidad de procesos que, 
desde el inicio de la generación del depósito detrítico, van modifi cando los productos sólidos 
transportados, alterando progresivamente la composición del sedimento.

La génesis de las rocas clásticas ha sido contemplada por Johnsson (1993) como un siste-
ma (fi gura 10.3) cuyo punto inicial (o input) lo constituye la roca madre o el macizo rocoso 
erosionable y susceptible de generar material sólido transportable. El término fi nal (output) 
estaría representado por la roca sedimentaria resultante, una vez que los productos generados 
en el área fuente han sido transportados, sedimentados y transformados por la diagénesis du-
rante su enterramiento. Entre el input y el output se encuentra un amplio escenario ocupado 
por abundantes factores, que de una forma directa o indirecta, modifi can la composición del 
depósito. Estos factores se encuentran muy interrelacionados, por lo que resulta muy comple-
jo su aislamiento y evaluación de su impronta en el producto fi nal. En ocasiones distintos 
factores pueden producir efectos equivalentes, por lo que su identifi cación puede complicarse 
enormemente. Todas estas modifi caciones que sufre el sedimento durante el transporte y se-
dimentación obstaculizan y borran la información sobre las características litológicas de la roca 
original. No obstante, si éstas llegan a identifi carse, permitirán reconstruir los procesos que 
han actuado, y por consiguiente caracterizar los ambientes de transporte y sedimentación. Del 
mismo modo, las modifi caciones postsedimentarias del depósito detrítico proporcionan claves 
para la interpretación de la diagénesis.

De todo lo expuesto anteriormente se desprende que es fundamental la identifi cación de 
los procesos que han actuado antes y después de la sedimentación para poder reconstruir con 
éxito el sistema genético del depósito detrítico.

Cabe destacar el papel tan importante que desempeñan las investigaciones llevadas a cabo 
sobre la génesis de depósitos detríticos actuales o recientes («estudios actualistas»), que  lejos 

COMPOSICIÓN
GLOBAL

COMPOSICIÓN
«INDIVIDUAL»

INFORMACIÓN SOBRE PROCEDENCIA
Y DIAGÉNESIS

Química Mineralógica PETROGRÁFICA

PETROGRÁFICA

MINERALÓGICAQUÍMICA

ISOTÓPICA

Figura 10.2. Diagrama esquemático de las distintas fuentes de infor-
mación sobre procedencia y diagénesis de los depósitos detríticos ba-
sadas en la composición. El grosor de las líneas del diagrama sugiere 
el grado de información que se obtiene en cada caso.



Análisis de la procedencia en depósitos arenosos

401

de ser análisis aparentemente simplistas, permiten motorizar y conocer el alcance de los fac-
tores que intervienen en el sistema de las rocas clásticas, al poder analizar conjuntamente 
procesos y productos generados. Las relaciones que pueden establecer estos estudios entre pro-
cesos y sedimentos podrán ser utilizadas como prognosis geológica en el estudio de depósitos 
antiguos.

Dentro del sistema de las rocas clásticas los principales factores que controlan su compo-
sición son: 1) el área fuente, 2) la alteración química, 3) el transporte, 4) morfología y diná-
mica de la cuenca de sedimentación y 5) la diagénesis. A continuación se analizan en detalle 
cada uno de ellos, además de hacer una mención especial al reciclado de los propios depósitos 
detríticos.

Figura 10.3. Representación esquemática del sistema que controla la composición de los depósitos detríticos. 
Las fl echas indican la infl uencia que determinados parámetros ejercen sobre otros. Modifi cado de Johnsson, 
1993.
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El área fuente

Las características composicionales del área fuente son el primer y principal factor que 
condiciona la composición del sedimento. De hecho, frecuentemente se simplifi ca el concep-
to de procedencia (comentado en el apartado 1.2) al conocimiento de la naturaleza del área 
fuente. No obstante, sobre la composición del sedimento detrítico no sólo infl uye la compo-
sición de la roca madre, sino además su textura; y más concretamente su tamaño cristalino y 
su microfábrica (Heins, 1993; Palomares y Arribas, 1993).

En función de estos parámetros texturales y de la propia composición de la roca madre, 
cada litología en el área fuente tiene un potencial de generación de clastos de un determinado 
tamaño. La generación de clastos depende de la presencia y características de los planos de 
debilidad de la roca original. Las uniones intercristalinas entre minerales de distinta naturale-
za son los planos de debilidad principales, que sirven para desmembrar la roca en sus distintos 
constituyentes, con mayor o menor facilidad en función del comportamiento de esos minera-
les frente a los cambios de temperatura, alteración, etc. Cuanto mayor sea la diferencia de su 
comportamiento, mayor será la debilidad de sus uniones intercristalinas. Así, uniones inter-
cristalinas entre un mismo mineral son, generalmente, resistentes.

Este hecho hace que no sea frecuente que las metacuarcitas generen depósitos arenosos 
de  cuarzo, aun siendo litologías constituidas por cristales de cuarzos de tamaño arenoso 
(2-1/16 mm). Su disgregación clástica obedece más al comportamiento de discontinuidades 

mayores en la roca (fracturas, foliación, 
etc.) como planos de debilidad, generando 
principalmente clastos de mayor tamaño 
(> 2  mm). Del mismo modo, las calizas 
tampoco suelen generar importantes volú-
menes de depósitos arenosos calcáreos, sino 
que su producción clástica se concentra, 
fundamentalmente, en tamaños superiores 
(gravas).

Por el contrario, rocas ígneas con textu-
ras granudas y variedad mineralógica (gra-
nitos) tienden a disgregarse en sus compo-
nentes de tamaño arenoso. Los planos de 
debilidad pueden desarrollarse incluso en el 
interior de determinados minerales (planos 
de exfoliación o de macla en feldespatos).

Es evidente que en el caso de áreas 
fuentes constituidas por una variedad lito-
lógica, la composición de los depósitos are-
nosos generados no va a refl ejar directa-
mente las proporciones de las distintas 
litologías en las áreas fuentes, sino que es-
tará condicionada fundamentalmente por 
la litología que posea una mayor capacidad 
de generación de arenas (fi gura 10.4). De 
este modo, Palomares y Arribas (1993) in-
trodujeron el concepto de «índice de ge-
neración de arenas» (SGI, sand generation 
index) como un parámetro relativo, carac-

Figura 10.4. Infl uencia de la litología del área fuente sobre la distribución de los 
productos de alteración y, en defi nitiva, sobre la composición de los depósitos areno-
sos. La mezcla de los productos arenosos generados a partir de una misma cantidad 
de roca (1kg) genera distintas cantidades de arena según la litología de partida, cuya 
mezcla (1 + 2) produce una arena con una composición QFR (3) que difi ere del pun-
to medio composicional entre los términos puros (1 y 2). Q: cuarzo; F: feldespato; R: 
fragmentos de roca.
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terístico de una litología en cuanto a su produc-
ción arenosa frente a la producción arenosa de otra 
litología que comparte una misma área fuente. Ba-
sados en la composición petrográfi ca de depósitos 
actuales del Sistema Central, estos autores obtie-
nen valores de SGI para litologías granudas (gra-
nitoides) próximos a 20 cuando comparten áreas 
de drenaje con pizarras y esquistos, cuyo SGI no 
llega a superar el 1,07. Esto indica que las litologías 
graníticas generan del orden de 20 veces más arena 
que las pizarras y esquistos. Es evidente que en 
estos casos la información de las litologías del área 
fuente con menor SGI estará poco representada en 
el depósito arenoso fi nal, al quedar sus productos 
diluidos por la mayor producción arenosa de las 
litologías con SGI más alto. De hecho, y en este 
último caso, sólo la presencia de un 5% de grani-
toides en una cuenca de drenaje con un 95% res-
tante de pizarras y esquistos es capaz de generar 
una arena con un 50% de granos de origen graní-
tico y otro tanto por granos de origen pizarroso/
esquistoso (fi gura 10.5).

Este proceso de mezcla de productos arenosos 
procedentes de distintas litologías y la pérdida de 
información por generación y dilución de aportes 
puede observarse también a través de la población 
de fragmentos de roca en depósitos arenosos gene-
rados en cuencas de drenaje con participación de 
litologías sedimentarias, como la cuenca del Hena-
res (fi gura 10.6). En este último caso queda paten-
te la escasa producción lítica (fragmentos de roca) 

de los depósitos clásticos frente a litologías carbonáticas y metamórfi cas de bajo grado (pizarras 
y esquistos); encontrándose éstas últimas claramente sobrerepresentadas en la población lítica.

El comportamiento de las distintas litologías de rocas sedimentarias como generadoras de 
depósitos arenosos, ha sido analizada por Arribas y Tortosa (2003) en cuencas de drenaje de la 
cordillera Ibérica.

Petrofacies

Si consideramos el registro geológico clástico, es posible defi nir como petrofacies al con-
junto de distintas unidades detríticas que presentan una similitud composicional consistente, debi-
da principalmente a una misma área fuente y a la participación de procesos sedimentarios equiva-
lentes. La introducción de este término al comienzo de los años setenta, permitió prescindir 
de términos litológicos para pasar a considerar una «facies» petrográfi ca que implicaba un área 
fuente y unos procesos genéticos comúnes. De este modo, una petrofacies puede estar consti-
tuida por varias litofacies (conglomerados, areniscas...) e incluir los procesos intermedios de 
maduración y en defi nitiva de modifi cación de su composición original durante el transporte. 
En este sentido, las petrofacies no tienen por qué coincidir con secuencias deposicionales o 
con otra división del registro estratigráfi co, pero en la práctica coinciden en numerosas oca-

Figura 10.5. Composición en un diagrama QFR de las arenas del Sistema 
Central derivadas de asociaciones de pares litológicos de tres tipos de roca: 
Granitoides (Gr), gneisses (Gn) y, pizarras y esquistos (Sl + Sc). Los puntos 
y estrellas indican los valores medios, y los hexágonos los valores de desvia-
ción estándar de las tres variables en cada población. Modifi cado de Paloma-
res y Arribas, 1993.
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siones (Arribas et al., 2003; Zuff a et al., 1995). Este hecho hace que su análisis sea de extraor-
dinaria utilidad en el estudio de la evolución tectonosedimentaria y en general en el análisis 
de cuencas y reconstrucciones paleogeográfi cas.

El término petrofacies ha sido también empleado para denominar a un conjunto de de-
pósitos actuales caracterizados por una composición concreta adquirida al ser generados en 
determinados ambientes geotectónicos (Dickinson, 1985).

La caracterización del área fuente se obtiene, como ya se ha mencionado anteriormente, a 
través de la composición global del esqueleto de la roca detrítica, que permite defi nir la petro-
facies a la que pertenece y asociarla a un área fuente concreta. En muchas ocasiones, los pro-
cesos que intervienen en el sistema de los depósitos clásticos pueden modifi car en exceso la 
señal original adquirida del área fuente. En estos casos la información que brinda la compo-
sición global es muy escasa. El análisis varietal de componentes específi cos (variedades de 
cuarzos, feldespatos, minerales densos) o sus dataciones absolutas (fi ssion track en apatitos; 
Ar40-Ar39 en anfíboles, micas y feldespatos; U-Pb en circones), así como las relaciones de 
tierras raras (REE), proporcionan una información crucial para la reconstrucción de las áreas 
fuentes en el registro fósil.

La alteración química

La alteración química actúa sobre el área fuente, sobre el sedimento, y puede incluso con-
siderarse durante la diagénesis del depósito detrítico. La primera consecuencia de la alteración 
química es la disminución de los minerales inestables en favor de los más estables en el esque-

Figura 10.6. Proporciones relativas de los fragmentos de roca (Lss, fragmentos de areniscas; Lm, fragmentos de 
pizarras/esquistos; Lsc, fragmentos de carbonatos) en las arenas de los ríos Cañamares (C), Bornova (B) y Sorbe 
(S) (puntos), y las proporciones litológicas (areniscas, pizarras+esquistos y carbonatos) representadas en sus res-
pectivas cuencas de drenaje (estrellas). Las fl echas relacionan la composición de las cuencas de drenaje y la de 
las arenas generadas (modifi cado de Arribas et al., 2000).
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leto. La alteración se manifi esta incluso antes de la formación del regolito sobre la roca madre, 
es decir, durante su propia pedogénesis.

Los minerales que componen los clastos del depósito detrítico son más o menos estables 
en superfi cie en función de su naturaleza. Los minerales no silicatados más frecuentes en am-
biente sedimentario (carbonatos, sulfatos y cloruros) son precisamente los menos estables, al 
ser susceptibles de disolverse en aguas ácidas o subsaturadas en cationes, o precipitar en aguas 
alcalinas, tanto superfi ciales como subterráneas. Los silicatos ofrecen un mayor grado de esta-
bilidad en ambiente sedimentario, pudiéndose considerar la serie de Bowen como una escala 
de estabilidad, en la que los minerales más inestables son los que ocupan los primeros estadios 
de la serie, por encontrarse más subsaturados en sílice, con un mayor contenido en volátiles y 
haberse generado bajo temperaturas y presiones elevadas. Estas condiciones de formación les 
alejan del estado de equilibrio en ambiente sedimentario. La inestabilidad química de deter-
minados componentes está también condicionada por una inestabilidad textural, como la 
policristalinidad o la polimineralidad. Las uniones intercristalinas actúan como vías de acceso 
del agua a los minerales, incrementándose de este modo la superfi cie de ataque.

El grado de alteración química, tanto de la roca 
madre como del sedimento, depende de la intensidad 
y duración de la misma.

Intensidad

La intensidad de la alteración química está direc-
tamente controlada por el clima reinante en todos los 
ámbitos del sistema. En concreto, y considerando que 
la alteración se produce mediante reacciones quími-
cas, la precipitación y la temperatura controlan la ve-
locidad de estas reacciones. Asimismo, la cobertera 
vegetal juega un papel esencial.

La producción de CO2 por la descomposición 
de  la materia orgánica, facilita la alteración de la 
roca  madre mediante hidrólisis y carbohidrólisis de 
los silicatos. Además, la cobertera vegetal genera áci-
dos orgánicos a través de las raíces de las plantas, 
capaces de disolver partículas sólidas. El K y el Mg 
son dos de los nutrientes más importantes de las plan-
tas. Algunos autores (Basu, 1981; Le Pera et al., 2001) 
han podido constatar cómo la pérdida de feldespatos 
potásicos en el suelo se produce por disolución bio-
inducida.

El suelo desarrollado sobre la roca madre es el 
producto de la alteración química y constituye la pro-
cedencia principal de los depósitos detríticos. Este 
hecho ya lo puso en evidencia Suttner et al. (1981), 
encontrando una gran similitud composicional entre 
arenas fl uviales y las de los suelos desarrollados en sus 
cuencas de drenaje (fi gura 10.7). En el Macizo graní-
tico de La Sila (Calabria, Italia) el clima húmedo ha 
provocado el desarrollado de potentes perfi les de al-
teración. En este área, los depósitos plutonoclásticos 
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Figura 10.7. Variaciones en el contenido de cuarzo, feldespatos y frag-
mentos de roca en las tres fracciones de tamaño arenoso (C, grueso; 
M, medio; F, fi no) en depósitos de arroyo y en suelos desarrollados sobre 
el substrato plutónico y metamórfi co. Modifi cado de Suttner et al., 1981.
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fl uviales presentan una gran similitud composicional con los 
niveles de grus del perfi l de alteración, y no con los suelos de-
sarrollados en superfi cie ni con la roca original (Le Pera et al., 
2001) (fi gura 10.8). Este hecho se atribuye a la mayor produc-
ción arenosa de los niveles de grus.

El desarrollo de los perfi les de alteración es extremo en cli-
mas tropicales, donde la conjunción de elevadas precipitaciones 
y temperatura con el gran desarrollo de la cobertera vegetal, 
produce perfi les de alteración muy potentes. En estos casos, la 
composición de los productos detríticos se encuentra muy en-
riquecida en minerales estables (cuarzo), distando mucho de la 
composición de la roca original. La generación de depósitos 
arenosos cuarzosos en la costa atlántica brasileña es un claro 
ejemplo de transporte y acumulación, a través de los cursos fl u-
viales de la Amazonía, de los productos de alteración química 
(clima tropical) provenientes del cratón brasileño (Franzinelli y 
Potter, 1981). Por el contrario, en climas áridos, existe una bue-
na correlación entre la composición de la roca madre y los pro-
ductos detríticos. De este modo la composición de depósitos 
detríticos procedentes de áreas fuentes con litologías equivalen-
tes puede ser muy dispar en función del clima reinante en el 
sistema (Basu, 1985) (fi gura 10.9). Clásicamente, los feldespatos 
han sido utilizados como sensores de la intensidad de la altera-
ción química (Folk, 1980).

Fuente plutónica
Clima árido

Fuente metamórfica
Clima árido

Fuente plutónica
Clima húmedo

Fuente metamórfica
Clima húmedo

Q

F R

Figura 10.9. Composición (QFR) de arenas derivadas de áreas fuentes meta-
mórfi cas y plutónicas y en función de climas extremos (árido y húmedo). 
Modifi cado de Basu (1985).

Nesbitt y Young (1982) introducen el CIA (Chemical Index of Alteration) para valorar el 
grado de alteración de un producto detrítico silicatado en función de la relación entre la alú-
mina (inmóvil) y el contenido en cationes móviles mayores. Su cálculo se establece:

CIA = 100 [Al2O3/(Al2O3 + CaO* + Na2O + K2O)]

siendo CaO* el contenido de CaO asociado a la fracción silicatada.
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Figura 10.8. Índices petrográfi cos composicionales (Qm/F, 
P/F, Q/Rg) en arenas procedentes de perfi les de alteración 
edáfi ca (estrellas), ríos (puntos negros) y sistemas litorales 
(puntos blancos), en relación con los principales tipos litoló-
gicos (Gr, granitos; Gn, gneisses) en el área fuente. Sistema 
fl uvial del río Neto (Calabria, Italia). La línea de regresión y 
el valor de R2 se ha calculado entre las arenas fl uviales y los 
depósitos de «grus» de los perfi les de alteración. Las fl echas 
representan la evolución del perfi l de alteración desde la roca 
original al suelo (modifi cado de Le Pera et al., 2001). Qm, 
cuarzo monocristalino; Q, cuarzo total; F, feldespatos; Rg, 
fragmentos de roca granuda.
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Este índice permite la comparación entre la roca madre fresca, los distintos productos de 
alteración del perfi l de un suelo y los propios depósitos detríticos generados (fi gura  10.10). 
Posteriormente, Nesbitt et al. (1997) establecen cuatro hipotéticas zonas de alteración del 
perfi l de un suelo desarrollado sobre un sustrato granítico, en función de la intensidad de los 
procesos de la propia alteración química. Las trayectorias de alteración representadas en diagra-
mas triangulares (A-CN-K, fi gura 10.10) refl ejan la pérdida del Na y el Ca en los primeros 
estadios del perfi l, mientras que la pérdida del K se realiza en las zonas de alteración superio-
res. Estas tendencias pueden también observarse en diagramas mineralógicos (Qz-Pl-Ks: cuar-
zo, plagioclasa, feldespato potásico) (fi gura 10.10).

Figura 10.10. Idealización de un perfi l de alteración desarrollado sobre un substrato granítico. Junto al perfi l se 
representan los cambios cualitativos de los minerales de arcilla (izquierda) y del cuarzo, feldespatos, fragmentos 
de roca, y del total de minerales de la arcilla (derecha), y donde se establecen cuatro zonas de alteración (I a 
IV). Asimismo, se representa la composición arenosa (Qz-Pl-Ks) y la composición química (A-CN-K) en cada una 
de las zonas de alteración de suelos desarrollados sobre granitos y granodioritas. Qz, cuarzo; Pl, plagioclasa; Ks, 
feldespato potásico; A, Al2O3; CN, CaO+Na2O; K, K2O. Modifi cado de Nesbitt et al. (1997).

Los efectos del ataque químico en ambiente edáfi co pueden sentirse también sobre los 
componentes más estables, siendo frecuentes en estos ambientes la formación de golfos de 
corrosión sobre granos de cuarzo (Clearly y Conolly, 1971).

Duración

La duración de la alteración química sobre el área fuente o sobre el propio depósito detrí-
tico en el ámbito del sistema de los depósitos clásticos, depende de parámetros fi siográfi cos, 
que en última instancia están controlados por del ambiente geotectónico. Entre estos paráme-
tros, cabe señalar el relieve y el tiempo de residencia del depósito en subambientes intermedios, 
previos a su depósito defi nitivo en la cuenca de sedimentación.
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El relieve del área fuente se puede relacionar con la actividad o estabilidad de los ambien-
tes geotectónicos asociados. Un fuerte relieve implica una actividad tectónica considerable que 
genera pendientes acusadas con regimenes erosivos dominantes. Estas condiciones no son 
propicias para el desarrollo de importantes perfi les de alteración sobre la roca madre, por lo 
que en estas circunstancias cabe esperar depósitos detríticos derivados de la roca madre con 
escasa impronta de la alteración química. El caso contrario, es decir, un relieve suave, sugiere 
una estabilidad tectónica que permite el desarrollo de potentes perfi les de alteración. La erosión 
de estos perfi les producirá depósitos detríticos enriquecidos en componentes estables y con 
una composición general alejada de la composición de la roca original.

La relación entre la velocidad de generación de un perfi l de alteración y el grado de erosión 
hace que podamos defi nir dos regimenes de denudación (Johnsson, 1993):

1. Régimen de denudación limitado en transporte, donde los sedimentos generados provie-
nen de perfi les de alteración muy desarrollados, y por tanto, serán depósitos muy 
maduros composicionalmente, y semejantes a los de la zona I del perfi l (fi gura 10.10).

2. Régimen de denudación limitado en alteración, en el que se producen depósitos detrí-
ticos procedentes de perfi les poco desarrollados o incluso de la propia roca madre sin 
alterar. Composicionalmente serán depósitos poco maduros, semejantes a los de la 
zona IV del perfi l (fi gura 10.10).

Entre estas dos situaciones extremas, podríamos tener depósitos detríticos procedentes de 
otras zonas del perfi l (I, II, III o IV en la fi gura 10.10). Si existe un equilibrio o estabilidad a 
lo largo del tiempo entre erosión y generación del perfi l de alteración, los registros detríticos 
mantendrán su composición constante. Una variación composicional del registro podrá atri-
buirse a cambios en el regimen de denudación (Nesbitt et al., 1997).

La alteración química actúa también durante el transporte del depósito detrítico en «apar-
camientos» intermedios (Johnsson et al., 1991). En un ambiente fl uvial meandriforme, los 
depósitos arenosos ocupan «estaciones» intermedias como los point bars, o como depósitos de 
desbordamiento. El tiempo de permanencia (duración) y la intensidad de la alteración (clima) 
marcarán la pauta en los efectos de dicha alteración.

La intensidad y duración de la alteración química trabajan conjuntamente acelerando las 
consecuencias de la alteración, o retardándolas. Así, los ambientes más agresivos y de máximo 
desarrollo de regolitos muy evolucionados se generan en las franjas climáticas tropicales inten-
samente vegetadas sobre áreas geotectónicas muy poco activas (cratones).

Los efectos del clima y el relieve sobre la alteración química han sido monitorizados por 
distintos autores en escenarios fi siográfi cos diversos. Grantham y Velbel (1988) defi nen el 
CCWI (Cumulative Chemical Weathering Index) en cuencas de drenaje en función de su di-
mensión máxima y altitud y las precipitaciones registradas:

CCWI = Precipitación efectiva × (Longitud máxima/Altitud máxima)

Estos autores observan que el valor de este índice es inversamente proporcional a la con-
centración de fragmentos de roca en los depósitos arenosos asociados, por lo que puede con-
siderarse un buen índice de alteración química para el estudio de depósitos recientes y a una 
escala de cuenca de drenaje.

El transporte

Durante el transporte la composición del depósito detrítico puede ser modifi cada, además 
de por la alteración química, por una serie de procesos físicos, entre los que se encuentran la 
abrasión mecánica, la selección hidrodinámica y los procesos de mezcla.
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Abrasión mecánica

Este proceso recoge el desgaste físico mediante el roce y los impactos entre clastos. Los 
componentes de menor dureza y más frágiles disminuirán su tamaño aumentando su superfi -
cie de ataque químico. La presencia de planos de debilidad (uniones intercristalinas, planos 
de exfoliación) favorecen estos procesos. La redondez de los clastos se va modifi cando, pudién-
dose utilizar como medida cualitativa del grado de la abrasión mecánica. Los estudios experi-
mentales demuestran que la abrasión mecánica es mucho más importante sobre poblaciones 
de cantos y bloques (>2 mm) que sobre granos (2-1/16 mm) (Kuenen, 1956). Las caracterís-
ticas del transporte, en particular su duración, el modo y el medio en el que se realiza (en 
masa, hielo, agua o aire) controlan los efectos de la abrasión. La viscosidad del medio de trans-
porte difi culta la abrasión, por lo que no cabe esperar intensos procesos de abrasión mecánica 
mediante el transporte turbidítico o glaciar. Son los ambientes eólicos y litorales de alta ener-
gía los que proporcionan las condiciones propicias para la actuación de la abrasión mecánica 
sobre los sedimentos arenosos (Kuenen, 1964).

En depósitos naturales es muy difícil separar los efectos sobre la composición producida 
por la alteración química y por la abrasión durante el transporte, ya que generalmente, los 
minerales inestables químicamente son también los que más sufren los efectos de la abrasión 
mecánica.

Aunque la abrasión mecánica durante el transporte fl uvial no es muy efectiva (Kuenen, 
1959), distintos autores han observado cómo desde las cabeceras hasta las desembocaduras de 
las redes fl uviales se observa un ligero incremento en la madurez composicional de los depó-
sitos arenosos con la pérdida de feldespatos y fragmentos de roca (Franzinelli y Potter, 1981; 
Fillali et al., 2005). En ocasiones, la población lítica (fragmentos de roca) es más susceptible 
a estas modifi caciones, apreciándose la pérdida de determinados fragmentos de roca dentro de 
dicha población (Le Pera et al., 2001; Fillali et al., 2005). Si el sistema fl uvial está conectado 

con sistemas  litorales en sus desembocaduras, el contraste com-
posicional entre depósitos fl uviales y litorales es aún más evi-
dente, atribuible a la mayor intensidad de la abrasión mecáni-
ca en los ambientes costeros (Mack, 1978; Fillali et al., 2005; 
Le Pera y Arribas, 2005) (fi gura 10.11).

Las trayectorias de enriquecimiento en Q (cuarzo) por pro-
cesos de abrasión mecánica en un diagrama QKP (cuarzo/
feldespato potásico/plagioclasa) tienden hacia el vértice del 
cuarzo, debido al similar comportamiento mecánico de los dos 
feldespatos (Le Pera y Arribas, 2005). Esta trayectoria puede 
diferir de las producidas por la alteración química (fi gu-
ra 10.10), donde queda patente la mayor inestabilidad quími-
ca de la plagioclasa frente al feldespato potásico.

Aunque diversos autores han sugerido una estabilidad me-
cánica diferencial para las distintas fases minerales densas, 
Morton (1985) afi rma que los efectos de la abrasión mecáni-
ca sobre esta población de minerales, es mínima y sólo pue-
den ser signifi cativos cuando el depósito arenoso ha sido so-
metido a ambientes de alta energía durante períodos 
prolongados de tiempo. En estas circunstancias y según los 
grados de estabilidad mineral, cabría esperar un incremento 
del índice ZTR ((circón + turmalina + rutilo)/total minerales 
densos).
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Considerando el mismo tamaño de grano,
la madurez composicional aumenta desde ambientes 
fluviales a litorales

En el mismo ambiente deposicional,
el contenido en fragmentos de roca aumenta 
con el tamaño de grano
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Figura 10.11. Variación de la composición de arenas en fun-
ción del tamaño de grano y del ambiente deposicional. Modi-
fi cado de Mack, 1978.
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Como ya se ha comentado anteriormente, la interacción entre la abrasión mecánica y la 
alteración química es evidente, ya que la superfi cie de ataque químico aumenta por medio de 
la rotura de los componentes mediante la abrasión mecánica, y por la facilidad de rotura 
de componentes previamente alterados químicamente.

Selección

El material que es transportado por medio de un fl ujo acuoso puede quedar seleccionado 
por su tamaño, en función de la velocidad del fl ujo o su capacidad de transporte. De este 
modo, en ambiente fl uvial, la población que constituye la carga de fondo (bedload) está for-
mada por los clastos de mayor tamaño (generalmente superior a 0,060 mm) y que son trans-
portados por tracción (rólido y saltación); mientras que la población de clastos de menor ta-
maño se transporta en suspensión. Esta diferencia en el modo de transporte separa y 
selecciona dos poblaciones mineralógicamente diferentes. Por un lado los clastos de menor 
tamaño, constituidos fundamentalmente por minerales de la arcilla, producto de los procesos 
de alteración de minerales inestables en el área fuente; y por otro, las fracciones de tamaño 
más gruesas (arenas y cantos) constituidas por los minerales originales y fragmentos de roca.

Las variaciones de la velocidad del fl ujo pueden producir, sobre la carga de fondo, concen-
traciones y segregaciones de poblaciones de clastos según su tamaño. Blatt et al. (1980) de-
mostraron que la composición de los clastos de un mismo depósito varía en función de su 
tamaño (fi gura 10.12). La presencia de minerales con distinta densidad (minerales densos) 
favorece un comportamiento hidráulico diferente para cada especie y en un rango de tamaño 
determinado. Este hecho acentúa los efectos de la selección sobre la composición de los depó-
sitos arenosos, en especial en las asociaciones de minerales densos (Morton y Hallsworth, 
1997).

Los procesos de selección, al estar relacionados con las condiciones hidrodinámicas del 
medio de transporte, podrían condicionar la composición de las propias facies sedimentarias. 
Esta relación ha sido puesta en evidencia por numerosos autores (Davies y Ethridge, 1975; 
Garzanti, 1986; Kairo et al., 1993; entre otros).
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Mezcla

La composición de los depósitos arenosos puede 
modifi carse mediante los procesos de mezcla de depó-
sitos con distinta procedencia. Existen una gran varie-
dad de situaciones donde se producen estos procesos, 
desde la mezcla del material arenoso transportado por 
tributarios de primer orden, hasta la mezcla de depó-
sitos marinos profundos, pasando por las producidas 
por corrientes de deriva litoral en ambientes costeros. 
Sin embargo, los cambios más drásticos en la compo-
sición de los depósitos arenosos por estos procesos, se 
producen en las cabeceras de las redes de drenaje. Esto 
se debe principalmente a la variada litología de las áreas 
fuente locales que drenan estas redes de primer o se-
gundo orden.

En diagramas de representación composicional 
(QFR), los procesos de mezcla se evidencian al ocupar 
los depósitos resultantes de esas mezclas, espacios in-
termedios entre las composiciones de partida o térmi-
nos extremos (Weltje, 1994) (fi gura 10.13). Si la mez-
cla se realiza entre dos términos (por ejemplo, entre la 
arena de un tributario y la arena del canal principal) 
la composición de la arena resultante quedará proyec-
tada en un punto dentro de la línea de unión entre la 
composición de los términos extremos. La proximidad 
o alejamiento a uno de los dos términos representará 
la mayor producción arenosa de ese término o la dilu-

ción de sus productos, respectivamente. La mezcla de las arenas procedentes de los tributarios 
del río Henares (Sorbe y Cañamares) con los sedimentos del propio Henares, modifi can la 
composición de estas arenas, participando equitativamente los términos extremos en la arena 
resultante (Arribas et al., 2000) (fi gura 10.14a). Estos procesos de mezcla pueden también 
analizarse en la fracción lítica en sus correspondientes diagramas composicionales (fi gu-
ra 10.14b).

La mezcla de depósitos arenosos puede alcanzar una gran complejidad, como puede ocurrir 
en ambientes fl uviales con canales meandriformes (fi gura 10.15). En este caso, no sólo pueden 
intervenir los procesos de mezcla de tributarios con diferente litología en el área fuente, sino 
que la propia evolución del canal puede llegar a erosionar depósitos intracuencales (calcretas, 
etc.) e incorporar en determinados momentos de la acreción lateral de las barras de meandro, 
depósitos arenosos con una composición diferencial. Por lo tanto, conviene señalar que la 
composición de la arena de una barra de meandro puede variar lateralmente (a lo largo del 
tiempo).

Es evidente que los procesos de mezcla van generando un depósito progresivamente más 
homogéneo conforme se van alcanzando los últimos tramos de los sistemas de transporte. 
Ingersoll et al., (1993) reconocen tres escalas de muestreo de los depósitos arenosos en función 
del escenario geológico que representan. El primer orden de muestreo, corresponde a los de-
pósitos de arroyos, con una gran diversidad composicional controlada por la litología de las 
cabeceras de los mismos. El segundo orden de muestreo lo constituyen los depósitos de colec-
tores fl uviales que recogen la información composicional de sistemas montañosos o cadenas 

Figura 10.13. Poblaciones generadas por de la mezcla de sedimentos, 
a partir de distinto número de términos fi nales (end-members), repere-
sentadas en diagramas triangulares composicionales. Mezcla de dos (A), 
tres (B) y cuatro (C) términos fi nales. Modifi cado de Weltje (1994).
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asociadas al relleno de cuencas de sedimentación. La composición a esta escala presenta una 
menor variabilidad. Por último, el tercer orden de muestreo se relaciona directamente con el 
ambiente geotectónico, con una gran homogenización composicional de sus depósitos. A este 
último orden de muestreo pertenecerían los depósitos arenosos costeros o turbidíticos de bor-
de continental.

Figura 10.14. Composición de los depósitos arenosos de los ríos Cañamares, Bornova y Sorbe en diagramas trian-
gulares QmFLt (a) y LmLvLs (b). Los campos sombreados representan las áreas de variación composicional de las 
arenas del río Henares, construidas a partir de los valores de desviación estándar de dicha población arenosa. Los 
diagramas adicionales representan los efectos de las mezclas en el cauce del río Henares con los aportes del 
Cañamares y del Sorbe. Modifi cado de Arribas et al. (2000).

0 1
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Figura 10.15. Boceto en el que se manifi esta la variedad composicional que puede llegar a existir entre depósi-
tos arenosos relacionados con un mismo sistema fl uvial meandriforme.
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La cuenca de sedimentación

El material clástico puede seguir evolucionando den-
tro de la propia cuenca de sedimentación, sufriendo abra-
sión mecánica, alteración química, y actuando todos los 
procesos comentados previamente, y que irán modifi can-
do su composición hasta el inicio del enterramiento.

Es importante destacar aspectos de la propia cuenca 
de sedimentación como el tipo de drenaje, dinámica o los 
controles eustáticos o tectónicos, que directa o indirecta-
mente infl uyen en la composición fi nal del depósito de-
trítico.

El drenaje (transversal o longitudinal) de las cuencas 
de sedimentación con desarrollo de sistemas fl uviales pue-
de incidir drásticamente en la distribución de depósitos 
con procedencia distinta. La situación de los colectores 
principales, axiales a la cuenca o desplazados en un extre-
mo de ella, hace que se puedan registrar en la misma 
posición, depósitos arenosos con distinta representación 
de sus áreas fuentes (fi gura 10.16).

La confi guración de la cuenca de sedimentación no 
suele permanecer constante, encontrándose sometida a la 

dinámica cortical. En cuencas generadas bajo régimen compresivo puede reducirse el espacio 
de la misma, llegando a erosionarse depósitos previos o secuencias deposicionales de la propia 
cuenca (autofagia). Este proceso, suele generar depósitos cada vez más maduros, siendo carac-
terístico de cuencas de antepaís (Schwab, 1986; Tortosa y Arribas, 1998). En cuencas bajo 
régimen tectónico distensivo (cuencas de Rift), la erosión progresiva del área fuente producirá 
un depósito cuya composición registrará la sucesión litológica en el área de procedencia (Arri-
bas et al., 2003, 2007; Garzanti et al., 2003).

En cuencas marinas, o sujetas a variaciones del nivel del mar, se generan cortejos sedimen-
tarios en función de los procesos eustáticos. Un descenso del nivel del mar y, por tanto, del 
nivel de base de las redes fl uviales asociadas, genera depósitos (LST, Low System Tract) con un 
importante contenido en componentes extracuencales y el reciclado de depósitos sedimentados 
previamente. Por el contrario, cortejos de nivel del mar elevado (HST, High System Tract) fa-
cilitan el desarrollo de componentes intracuencales (bioclastos), que enriquecerán las pobla-
ciones detríticas generadas bajo estas condiciones (Fontana et al., 1989).

En cuencas intracratónicas, la tectónica es el factor principal que controla las petrofacies 
(Arribas et al., 2007), pudiéndose caracterizar y jerarquizar las secuencias deposicionales en 
función de la composición de los depósitos arenosos, así como contribuir al conocimiento de 
la evolución tectónica de la cuenca (Arribas et al., 2003 y 2007).

En defi nitiva, todos estos controles relacionados con la propia cuenca de sedimentación y 
su evolución, están gobernados en última instancia por el ambiente geotectónico dominante 
(Dickinson y Suczek, 1979; Dickinson, 1985).

La diagénesis

La principal consecuencia de los procesos diagenéticos sobre los depósitos detríticos es la 
destrucción, en mayor o menor medida, de la información sobre la procedencia. Básicamente, 
los procesos diagenéticos que afectan al esqueleto del depósito arenoso y, por tanto, a su com-

Figura 10.16. El sistema de drenaje de una cuenca (transversal o 
longitudinal) infl uye en la procedencia de los depósitos arenosos y, 
por tanto, en su composición, al implicarse en su génesis distintas 
áreas de drenaje en función del tipo de canal considerado. Modifi -
cado a partir de Miall (1984).



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

414

posición original, son la disgregación mecánica, producida por la compactación; los reempla-
zamientos minerales; y la disolución de los propios componentes deposicionales (McBride, 
1985; Shanmugan, 1985; ver el capítulo de diagénesis en este mismo volumen).

Un correcto análisis de la procedencia de areniscas, necesita el conocimiento previo de los 
procesos diagenéticos acaecidos y su valoración. Este conocimiento puede permitir realizar una 
restauración del esqueleto original. En ocasiones, la restauración es compleja, si se producen, 
por ejemplo, colapsos del esqueleto por procesos de disolución de componentes del mismo.

Como pautas generales para la restauración, deberán ser identifi cados: 1) los granos pre-
cursores de las matrices diagenéticas. La compactación de cantos blandos arcillosos, fragmen-
tos de roca pelíticas, sedimentarios o metamórfi cos generan pseudomatrices. Por el contrario, 
las epimatrices se producen por trasformaciones de feldespatos (alcalinos y calcoalcalinos) a 
minerales de arcilla; 2) los granos precursores de reemplazamientos producidos por fases mi-
nerales agresivas (como feldespatos reemplazados por carbonatos); 3) los componentes que han 
sido disueltos y que han generado tipos de porosidad secundaria como, intraconstituyente, 
poros agrandados o móldica.

Hay que tener en cuenta que los procesos diagenéticos dependerán, por una parte, de las 
características geoquímicas de los fl uidos, condicionadas por los aportes en solución del propio 
área fuente; y por otra, de la dinámica de la propia cuenca, condicionada por el ambiente 
geotectónico. Este último factor condiciona parámetros diagenéticos tan importantes como la 
presión (profundidad), temperatura, gradiente geotérmico y tiempo de permanencia.

El reciclado

Aunque el reciclado de depósitos arenosos no puede considerarse estrictamente como una 
«fase» dentro del sistema que condiciona la composición de los depósitos clásticos (fi gura 10.3), 
su importancia en la génesis de gran parte de depósitos arenosos obliga a que se trate su in-
fl uencia en este apartado.

Según Blatt y Jones (1975) existen evidencias claras para 
pensar que más de un 80% de las rocas sedimentarias proce-
den del reciclado de otras rocas sedimentarias. Una de las 
pruebas más contundentes que demuestran su importancia 
es la progresiva disminución exponencial de registro sedimen-
tario conforme aumenta su edad (fi gura 10.17). De hecho, 
la mitad del registro sedimentario afl orante sobre la superfi cie 
terrestre es de edad posterior al Jurásico.

La presencia de rocas sedimentarias en el área fuente 
complica la disección y el análisis de los procesos involucra-
dos en la génesis del depósito detrítico ya que nos encontra-
mos con la superposición de dos o más ciclos sedimentarios 
(Arribas et al., 1990). Los fragmentos de rocas carbonáticas 
aportan una gran información sobre la procedencia de los 
depósitos detríticos en los que se han concentrado (Arribas 
y Tortosa, 2003); sin embargo, la inestabilidad de sus mi-
nerales constitutivos hace difícil su preservación a lo largo 
de transportes prolongados o bajo condiciones climáticas hú-
medas.

El reciclado de depósitos clásticos hace que como efecto 
inmediato, se produzca un enriquecimiento en las fases mi-
nerales más estables, tanto en la fracción ligera (incremento 
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de cuarzo) como en la densa (aumento del índice ZTR). Además, fases minerales adquiridas 
durante la diagénesis de la roca detrítica, podrán formar parte de los componentes clásticos 
del nuevo depósito.

No obstante la complejidad del análisis de estos depósitos, varios autores han sugerido 
diversos criterios para poder identifi car el origen reciclado de los depósitos detríticos (Zuff a, 
1987). El análisis petrográfi co sobre arenas actuales procedentes de la erosión de rocas sedi-
mentarias (Arribas y Tortosa, 2003) permiten conocer las características de estos depósitos y 
el comportamiento de las rocas sedimentarias como productoras de arena.

Por último, conviene señalar que en ocasiones el término «reciclado» (recycled) ha sido 
empleado erróneamente al referirse al proceso de retrabajamiento de depósitos de una misma 
cuenca y dentro de un mismo ciclo de sedimentación (relaciones entre distintas secuencias 
deposicionales). El término «retrabajado» (reworked) sugiere que entre el depósito fuente y el 
depósito generado no existe un intervalo de tiempo sufi cientemente amplio como para haber-
se litifi cado el depósito fuente mediante la diagénesis y haber cambiado sustancialmente la 
confi guración de la cuenca de sedimentación original.

MÉTODOS Y MODELOS DE ANÁLISIS DE LA PROCEDENCIA EN ARENISCAS

La composición global del esqueleto

Para poder analizar la composición petrográfi ca del esqueleto de los depósitos arenosos es 
necesario defi nir las distintas clases petrográfi cas de granos, establecidas a partir de criterios 
petrográfi cos lo más objetivos posibles.

Tipos de granos

La funcionalidad de los criterios empleados dependerá de su facilidad de observación y de 
su signifi cado genético. Además, el empleo de un número reducido de dichos criterios puede 
garantizar una clasifi cación efi caz de las distintas clases petrográfi cas.

Clásicamente, el primer criterio empleado para 
defi nir los componentes de un depósito detrítico, 
ha sido un criterio de índole genético (Folk, 1968). 
Así, este autor se refería a componentes terrígenos 
y aloquímicos en rocas carbonáticas arenosas en 
función de su procedencia (extracuencal e in-
tracuencal, respectivamente) (fi gura 10.18). Es ob-
vio que el empleo de estos términos conlleva un 
análisis previo de aspectos texturales y composicio-
nales para poder asignar una procedencia concreta 
a los granos detríticos.

Otro criterio empleado es el composicional, al 
considerar granos carbonáticos y no carbonáticos 
(Zuff a, 1980). Este mismo autor, establece cuatro 

clases petrográfi cas principales basadas en los criterios comentados anteriormente (NCE, ex-
tracuencales no carbonáticos; CE, extracuencales carbonáticos; NCI, intracuencales no carbo-
náticos; y CI, intracuencales carbonáticos) (fi gura 10.19). Zuff a (1980) desarrolla un diagrama 
tetraédrico de proyección de todo tipo de depósito arenoso (fi gura 10.20), de difícil manejo, 
pero con una carga conceptual muy interesante. El desarrollo posterior de estos conceptos por 
Di Giulio y Valloni (1992) permitieron el empleo de índices en un único diagrama rectangu-
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Figura 10.18. Clasifi cación fundamental de las rocas sedimentarias, teniendo 
en cuenta a todos los componentes que las integran. Modifi cado de Folk, 
1968.
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lar bastante más versátil. Los diagramas de 
proyección establecidos de este modo, no 
pretenden ser diagnósticos de orígenes de-
terminados, sino ofrecer un espacio de pro-
yección «descriptivo» sobre el que poder 
comparar distintos depósitos arenosos o po-
der analizar la evolución espacial o tempo-
ral en cuanto a la composición o proceden-
cia de un depósito arenoso determinado.

Si consideramos que el esquema geo-
gráfi co que se reproduce en la fi gura 10.19 
es un esquema idealizado y estático y, por 
tanto, no real en el sentido de la evolución 
del sistema área fuente/cuenca, es posible 
introducir otra variable o criterio como el 
tiempo, estableciendo clases de granos ori-
ginadas durante la sedimentación (coetá-
neas), o procedentes de unidades previas a 
la sedimentación del depósito arenoso (no 
coetáneas). Este nuevo criterio es bastante 
poco objetivo por la compleja defi nición 
del intervalo temporal considerado como 
coetaneo. La introducción del criterio tem-
poral aumenta en ocho las clases de granos 
establecidas (Zuff a, 1991) (fi gura 10.21).

Desde un punto de vista práctico de 
desarrollo de clases petrográfi cas útiles para 
el análisis microscópico, es imprescindible 
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Figura 10.19. Clasifi cación de arenitas basada en criterios de 
procedencia (intracuencal, I y extracuencal, E) y composición 
(carbonático, C y no carbonático, NC) de los granos detríticos 
(modifi cado de Zuffa, 1980). En el esquema inferior se esce-
nifi ca el origen de los cuatro tipos petrográfi cos de granos 
detríticos.

Figura 10.20. Diagrama de clasifi cación de arenitas donde se 
contempla el espectro composicional y de procedencia com-
pleto del conjunto de clastos que confi guran el esqueleto de 
los depósitos arenosos. Modifi cado de Di Giulio y Valloni, 
1992.
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el uso de criterios basados en aspectos texturales y mineralógicos. De este modo se emplean 
tres criterios básicos: 1) mineralógico (mono o polimineral), 2) fábrica cristalina (mono y po-
licristalino) y 3) dimensiones de los elementos de la fábrica (gruesa si supera las 62 μm y fi na 
si es inferior a 62 μm). En la fi gura 10.22 se muestra el uso de estos criterios y los distintos 
tipos petrográfi cos de granos resultantes.

Métodos de contaje

La composición global del esqueleto de los depósitos arenosos debe analizarse bajo un 
punto de vista poblacional de sus constituyentes detríticos y, por tanto, empleándose métodos 
estadísticos apropiados. El primer paso es la elaboración de una base de datos (parámetros 
primarios) que exprese la información sobre la distribución de los distintos tipos elementales 
de clastos. Mediante el empleo de carros micrométricos se realiza un contaje de puntos sobre 
la lámina delgada, y de esta forma se recaba la información petrográfi ca básica. Previamente, 
hay que defi nir los criterios de contaje. Básicamente existen dos métodos de contaje, denomi-
nados como «método tradicional» y de «Gazzi-Dickinson», que difi eren drásticamente entre sí.

El método tradicional, o también llamado genético o de la escuela de Indiana, considera 
todas las unidades clásticas que constituyen el esqueleto del depósito, tanto clastos monomi-
nerales como fragmentos de roca (poliminerales). Este método ha sido empleado clásicamen-
te para describir y defi nir la composición del depósito arenoso. Sin embargo, presenta el gran 
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neo-no coetáneo). Elaborado a partir de criterios de Zuffa (1980 y 1991).
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inconveniente de depender el resultado del contaje, en gran medida, del tamaño de los clastos 
analizados. Como ya se ha comentado en el apartado 2.3.2 (fi gura 10.12) el tamaño infl uye 
sobre la composición de los clastos, siendo frecuente encontrar elevadas concentraciones de 
fragmentos de roca y granos policristalinos en las fracciones arenosas más gruesas. Este hecho 
hace inviable la comparación de la composición entre depósitos arenosos con distinto tamaño 
de grano.

El método de Gazzi-Dickinson (G-D) o moderno fue desarrollado por el primer autor en 
1966, y posteriormente re-introducido en 1970 por Dickinson. En primer lugar, este método 
verifi ca el tamaño cristalino del componente que forma parte en su totalidad o parcialmente 
del grano arenoso (fi gura 10.23). Si el tamaño es superior a 62 μm se considera como el mine-
ral que representa, independientemente de la presencia en la misma sección del grano de otros 
minerales. Si por el contrario su tamaño es inferior al límite arenoso (< 62 μm) y aparece en 
asociación con otros componentes de dimensiones equivalentes en la sección del clasto, se con-
sidera como un fragmento de roca lítico (abreviadamente, L). Así, este método no considera 
los fragmentos de roca faneríticos, sino sus constituyentes minerales por separado. Este hecho 
provoca una pérdida de información fundamental sobre la procedencia del depósito arenoso, 
aunque garantiza en mayor medida la minimización de los efectos del tamaño de los clastos 

Figura 10.22. Esquema simplifi cado para la caracterización textural de los tipos de granos detríticos del esque-
leto de arenitas, con sus correspondientes ejemplos. Ejemplos 1, 2, 3: granos monocristalinos de cuarzo, plagio-
clasa, y mica; 4, 5, 6: cuarzo policristalino con textura granuda, cuarzo policristalino metamórfi co, y dolomía 
mesocristalina; 7, 8: cuarzo microcristalino; 9: radiolarita (chert); 10, 11, 12: fragmento de granito, gneiss, y 
arcosa; 13, 14, 15: fragmento de vulcanita, micaesquisto y lutita aleurítica; 16, 17, 18: fragmento de roca vítreo, 
félsico y clorítico. Modifi cado de Di Giulio y Valloni (1992).
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sobre la composición del depósito; permitiendo la comparación de los mismos con diverso 
tamaño de grano. En defi nitiva, el método G-D considera todas las unidades minerales que 
son, o pueden llegar a generar por rotura, granos de arena monominerales (> 62 μm). Tiene en 
cuenta sólo a los fragmentos de roca afaníticos (L), es decir, a aquellos fragmentos que no llegan 
a perder su identidad en el intervalo arenoso, con la disminución del tamaño de grano.

Las diferencias conceptuales entre estos dos métodos pueden llegar a reconciliarse median-
te un único método de contaje denominado ambivalente, e introducido por Zuff a (1985). En 
concreto este método permite considerar las entradas de un único contaje según los métodos 
tradicional y G-D, facilitando el tratamiento de los datos de una única base de datos según 
los criterios y diagramas propuestos para cada caso.

La gran diferencia conceptual entre el método tradicional y el de G-D estriba en cómo se 
tratan los fragmentos de roca faneríticos. El método ambivalente considera las entradas corres-
pondientes a cada mineral constitutivo de los mismos (según G-D), pero haciendo mención 
de que se han contabilizado sobre un fragmento de roca determinado (según el método tra-
dicional). En la tabla 10.1 se reproducen las entradas contabilizadas en un estadillo de conta-
je según el método ambivalente. Nótese cómo se contabilizan los elementos constitutivos de 
fragmentos de roca faneríticos (graniticos y gneissicos). Además, el estadillo recoge todas las 
entradas del medio rocoso, tanto detríticas como diagenéticas (cementos y reemplazamientos), 
así como los tipos de porosidad.

Gráfi cos composicionales

Los resultados numéricos de la base de datos composicional, obtenida mediante el conta-
je de puntos, se expresan gráfi camente en diversos diagramas, en función de los componentes 
o parámetros considerados. El análisis de la composición debe realizarse a distintos niveles, 
desde un estadio general (con la participación del mayor número de clases petrográfi cas), a un 
estadio con el mayor detalle posible (análisis de tipos específi cos de clases petrográfi cas).

Siguiendo los criterios de Di Giulio y Valloni (1992), se pueden distinguir hasta cinco 
niveles de descripción composicional, que desde un menor a un mayor detalle, serían:

a) Composición modal del total. Se consideran todos los componentes de la roca, tanto 
componentes del esqueleto (extra e intracuencales), como diagenéticos (cementos). 
Son diagramas que describen la composición global, pero son muy poco determinan-
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Figura 10.23. Representación esquemática de los criterios de contaje del método G-D (Gazzi-Dickinson, 1966-
1970). Modifi cado de Zuffa (1980).
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Qt Qmr Cuarzo monocristalino con extinción recta (<5º)
Qmo Cuarzo monocristalino con extinción ondulante (>5º)

Qp2-3 Cuarzo policristalino de 2 a 3 individuos cristalinos 
Qp>3c Cuarzo policristalino de >3 individuos cristalinos con tamaños > 0,062 mm 
Qp>3f Cuarzo policristalino de >3 individuos cristalinos con tamaños entre 0,030 y 0,062 mm 
Qfrm Cuarzo en fragmento de roca metamórfica de bajo y medio grado 
Qfrg Cuarzo en fragmento de roca granitico-gneissica
Qfrs Cuarzo en fragmento de roca sedimentario
Cq Cuarzo reemplazado/corroido por carbonato Parámetros

K Ks Feldespato potásico monocristalino Q Qmr + Qmo + Qp2-3 + Qp > 3c Qp > 3f + Cq + Ch
Kfrg Feldespato potásico en fragmento de roca granitico-gneissica F Ks + Kfi + Ck + Ps + Pfi + Cp +Po3
Kfi Feldespato potásico reemplazado por minerales de arcilla R Qfrm + Qfrg + Qfrs + Kfrg + Pfrg + Lm + Mfrm + CE
Ck Feldespato potásico reemplazado por carbonatos

Qm Qmr + Qmo + Qp2-3 + Qp>3c + Qfrm + Qfrg + Qfrs + Cq
P Ps Plagioclasa, cristal simple o maclado F Ks + Kfrg + Kfi + Ck + Ps + Pfrg + Pfi + Cp + Po3

Pfrg Plagioclasa en fragmento de roca granitico-gneissica Lt Qp>3f + Ch + Lm + Ml + Sc + Md + Sd + Fo + Css
Pfi Plagioclasa reemplazada por minerales de arcilla
Cp Plagioclasa reemplazada por carbonatos Qm Qmr + Qmo + Qp2-3 + Qp > 3c + Qfrm + Qfrg + Qfrs + Cq

K Ks + Kfrg + Kfi + Ck
L Ch Chert (>3 subgrains <0.030 mm) P Ps + Pfrg + Pfi + Cp

Lm Pizarra o esquisto
Qmr Qmr

M Ms Moscovita Qmo Qmo
Bi Biotita Qp Qp2-3 + Qp > 3c + Qp > 3f

Mfrm Mica en fragmento de roca metamórfica
Lm Lm

HM Minerales densos Lsm Ml + Md
Lse Sc + Sd + Fo + Css

Ls Ml Caliza micrítica
Sc Caliza esparítica Rg Qfrg + Kfrg + Pfrg
Md Dolomicrita Rs Qfrs + CE
Sd Doloesparita Rm Qfrm + Lm + Mfrm
Fo Fósil

Css Cemento carbonático en fragmento de arenisca P/F (Ps + Pfrg + Pfi + Cp)/(Ks + Kfrg + Kfi + Ck + Ps + Pfrg + Pfi + Cp)

Canto blando arcilloso V.I. Volumen intergranular: (Cm + Po) – Po3

In Fragmento micrítico
Bi Bioclasto

Cm1 Cemento carbonático
Cm2 Cemento sintaxial de cuarzo y feldespato potásico
Cm3 Cementos arcillosos de kaolinita e illita
Cm4 Cemento ferruginoso

Po1 Porosidad primaria
Po2 Porosidad secundaria intergranular
Po3 Porosidad secundaria de disolución de feldespatos

ES
P.

 IN
TE

RG
R.

Cm
(Cementos)

Po
(Porosidad)

E
S
Q
U
E
L
E
T
O

NCE
(Extracuencales No-

Carbonáticos)

CE
(Carbonatos

Extracuencales)

NCI
(Intracuencales No-

Carbonáticos)

CI
(Carbonatos

Intracuencales)

Tabla 10.1. Tipos de componentes (granos detríticos, cementos y porosidad) reagrupados en distintas clases petrográfi cas, empleados para su cuantifi cación en areniscas, según el mé-
todo ambivalente. Asimismo, se defi nen los parámetros petrográfi cos más frecuentes empleados en distintos diagramas composicionales. Modifi cado de Arribas et al. (2002-2005).
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tes de la procedencia del depósito. Como ya vimos anteriormente, Folk (1968) emplea 
estos criterios para describir rocas carbonáticas en representaciones triangulares (fi gu-
ra 10.19).

b) Composición modal del esqueleto. Se consideran todos los clastos del esqueleto del de-
pósito detrítico. En este nivel de descripción petrográfi ca se encontraría el diagrama 
tetraédrico de Zuff a (1980) y el modifi cado de Di Giulio y Valloni (1992) (fi gu-
ra 10.20). Son los gráfi cos iniciales de descripción del esqueleto, muy útiles en deter-
minados depósitos arenosos generados en parte con la participación de la propia cuen-
ca de sedimentación (por ejemplo, areniscas híbridas generadas en plataformas mixtas).

c) Composición modal principal. Se consideran los componentes esenciales del esqueleto, 
desechando los minerales accesorios e intraclastos. Según el método de contaje, for-
marían parte de este nivel descriptivo los diagramas QFR de clasifi cación de areniscas 
de Pettijohn et al. (1973) (fi gura 10.24) y de otros autores como Pettijohn (1957), 
McBride (1963), Folk (1968). Estos diagramas consideran los tres tipos principales 
de componentes arenosos (Q, cuarzo; F, feldespatos y R, fragmentos de roca), y en 
alguno de ellos el contenido en matriz (fracción inferior a 30 μm). Dentro de este 
mismo nivel descriptivo, y empleando el método G-D de contaje, se encontrarían los 
diagramas QFL o QmFLt de Dikinson (1970). Todos estos diagramas describen la 
composición mineralógica principal del depósito y dan una información genética 
marginal. Así, la propia clasifi cación de areniscas de Pettijhon et al. (1973) lleva im-
plícita una cierta información sobre la génesis de las mismas; mientras que los diagra-
mas QFL y QmFLt consiguen campos discriminantes de ambientes geotectónicos a 
escala crustal.

ARENITAS 
GRAUVACAS 

LUTITAS

Arcosas Litoarenitas

Cuarzograuvacas

Grauvacas feldespáticas

Grauvacas líticas

Filoarenitas

Sublito-
arenitas

% de «matriz»

(fracción < 30 μm)

Cuarzoarenitas

Subarcosas

RsR

Q

F Rv

Rm

VolcarenitasSedarenitas

25 25

Figura 10.24. Clasifi cación de areniscas extracuencales, basada en el contenido de granos de cuarzo, feldespatos 
y fragmentos de roca del esqueleto, y en el contenido en matriz. El diagrama triangular adicional RmRsRv hace 
referencia a la nomenclatura de las litoarenitas según sea el dominio de uno de los fragmentos de roca sobre la 
población lítica total. Modifi cado de Pettijohn et al. (1973).

Dentro de este mismo nivel, es frecuente el empleo de índices petrográfi cos (o 
grain ratios) entre distintos parámetros petrográfi cos primarios (Q, F, R, L) o secun-
darios (parte de los primarios, como: P, plagioclasa; K, feldespato potásico; Qm, cuar-
zo monocristalino). Son de destacar los índices de madurez (Q/F + R; Blatt et al., 



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

422

1980); índice de procedencia (F/R; Blatt et al., 1980); índice de policristalinidad (Qp/
Qm; Graham et al., 1976); índice de feldespatos (P/F; Dickinson, 1970); índice de 
vulcanicidad (Lv/L ; Ingersoll, 1978).

d) Intermedio entre principal y fracción del esqueleto. Se utilizan parámetros secundarios y 
responden fundamentalmente a gráfi cos con información adicional para la descripción 
de ambientes geotectónicos. Entre ellos cabe destacar los diagramas QmKP (Qm, 
cuarzo monocristalino; K, feldespato potásico; P, plagioclasa) (Dickinson, 1985) y 
QpLvmLsm (Qp, cuarzo policristalino; Lvm, fragmentos líticos metavolcánicos; Lsm, 
fragmentos líticos metasedimentarios) de Ingersoll y Suczek (1979).

e) Composición modal de la fracción del esqueleto. Se analizan las tipologías de determina-
dos componentes de la fracción principal. El diagrama romboidal de las proporciones 
relativas de las cuatro tipologías de granos de cuarzo defi nidas por Basu et al. (1975), 
diagramas que describan la distribución entre los fragmentos de roca (RgRmRs) o 
fragmentos líticos afaníticos (LmLsLv), así como diagramas de distribución de mine-
rales densos o grupos de minerales densos, proporcionan una información muy valio-
sa relacionada con las litologías en el área fuente.

No hay que olvidar que los gráfi cos composicionales que acabamos de comentar involucran 
a poblaciones de clastos progresivamente menos numerosas, por lo que la representatividad de 
los datos puede ir disminuyendo drásticamente. En ocasiones, deben hacerse contajes adicio-
nales o específi cos, incluso sobre concentrados de fracciones, como es el caso del análisis de la 
fracción densa.

Tamaño de grano y composición

Como ya se ha mencionado en apartados anteriores, la composición del depósito arenoso 
varía con el tamaño de los clastos. Este hecho es debido a que existen clastos que por su com-
posición mineralógica, pueden romperse indefi nidamente por la presencia de planos de debi-
lidad relacionados con la propia estructura cristalina. Un ejemplo son los planos de exfoliación 
de los feldespatos que facilitan su rotura y concentración en las fracciones de tamaño muy 
fi no. Por el contrario, existen otros minerales que, en medios naturales, no se rompen indefi -
nidamente, ya que la ausencia de planos de debilidad estructural y su dureza lo impiden. Es 
el caso del cuarzo detrítico, cuya concentración disminuye drásticamente para tamaños infe-
riores a 40 μm. Además, hay clastos poliminerales y policristalinos (R, Qp) que obviamente 
se concentran en fracciones de tamaño grueso.

Fuchtbauer (1967) comprobó cómo en capas arenosas turbidíticas gradadas la composición 
QFR variaba considerablemente desde la base al techo de los niveles arenosos. Esto ocurría 
aún suponiéndose que todo el depósito provenía del mismo área fuente y después de haber 
sufrido el mismo transporte y los mismos procesos sedimentarios.

Las variaciones de la composición atribuibles a los efectos del tamaño de grano son más 
evidentes si se utiliza el método tradicional de contaje. Por esta razón, se tiende a analizar 
sistemáticamente fracciones de un tamaño arenoso determinado (0,5-0,25  mm) cuando se 
emplea este método de contaje. Por el contrario, el método G-D puede analizar toda la frac-
ción de tamaño arena, ya que como vimos anteriormente, la no consideración de los fragmen-
tos de roca faneríticos minimizan los efectos del tamaño de grano sobre la composición. No 
obstante, Arribas y Tortosa (2003) han verifi cado que, aún empleando este método de conta-
je, el incremento en el contenido en feldespatos es claramente visible con la disminución del 
tamaño de grano. En consecuencia, generalmente es aconsejable el uso de la fracción arenosa 
de tamaño medio (0,5-0,25 mm) para cualquier tipo de contaje.
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Mallas, representatividad, valores estadísticos

El contaje de puntos suele realizarse mediante el empleo de un carro mecánico situado 
sobre la platina del microscopio y que mueve la preparación a intervalos equivalentes o saltos, 
según dos direcciones del espacio. Por cada salto se contabiliza el componente que queda en 
la intersección de los hilos del ocular. De este modo se construye una malla virtual donde es 
posible extrapolar los datos obtenidos en una sección de roca a porcentajes de representación 
de cada uno de los constituyentes considerados en superfi cie y, por tanto, en volumen. Las 
dimensiones que defi nen la «celda unidad» deben ser equivalentes y de un tamaño siempre 
superior al tamaño medio de grano de la arenisca, con el fi n de evitar posibles repeticiones de 
clastos ya contabilizados. La dirección del contaje deberá ser siempre perpendicular al plano 
de la laminación para evitar posibles láminas de concentración de determinados minerales 
(micas, minerales densos).

Si el contaje se realiza sobre una arena consolidada artifi cialmente, pueden contabilizarse 
los granos que son interceptados por los hilos en trayectorias continuas sin saltos (método 
lineal; Galehouse, 1971). De este modo se agiliza el proceso de contaje al no ser relevante la 

existencia de una malla para el cálculo de la representación 
de componentes basada en el número de clastos. Para un 
análisis más detallado sobre los métodos de contaje, aconse-
jamos la consulta de Galehouse (1971).

Para que los datos obtenidos en el contaje de puntos ten-
gan una representatividad consistente, es necesario concretar 
el número de puntos totalizados. Un contaje con un elevado 
número de puntos sugiere precisión de los datos, pero con 
un gran consumo de tiempo. Por el contrario, contajes de un 
número escaso de puntos proporcionan datos con valores de 
error muy altos. Según el ábaco de Van Der Plas y Tobi 
(1965) (fi gura 10.25), un contaje de 600 puntos puede ser 
sufi ciente para el estudio de una arenisca, donde se analizan 
tanto componentes clásticos, diagenéticos y porosidad. Los 
porcentajes de representación de los componentes detríticos 
de una arena pueden obtenerse con un contaje de 400 puntos, 
que arroja un valor máximo de error del 5%.

Como cualquier método de análisis poblacional, es nece-
sario el empleo de técnicas estadísticas. Remitimos al lector a 
los tratados, de Atkinson (1986), Borradaile (2003), Davis 
(2002) o von Eynatten et al. (2003), donde se pasa revista a 
los métodos estadísticos más usuales para el tratamiento de la 
composición, sus limitaciones y aplicabilidad. Recientemente, 
Weltje (2002) ha realizado con sumo acierto un análisis de la 
representatividad de determinados parámetros e índices esta-
dísticos, comúnmente empleados en diagramas triangulares 
cuando se analizan poblaciones de muestras.

Clasifi cación vs. procedencia

El análisis modal nos permite describir la composición de los depósitos detríticos. Dicha 
información sirve directamente para clasifi car el depósito, bien sea siguiendo los criterios de 
Zuff a (1980), o los de Pettijohn et al. (1973). De éstas clasifi caciones se deduce una cierta 
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Figura 10.25. Ábaco para el cálculo del error cometido en el 
proceso de contaje en función del número de puntos contabili-
zados y del porcentaje del componente analizado. El porcentaje 
que fi gura en cada curva es 2s. Modifi cado de Van der Plas y 
Tobi (1965).
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información relativa a la procedencia, pero sin dejar de ser meros instrumentos descriptivos 
de la composición. Así, Pettijohn et al. (1973) generalizan en un diagrama, en parte ambiguo, 
las relaciones de las distintas familias de areniscas con sus rocas madre (fi gura 10.26). Además, 
los diagramas triangulares son un importante espacio de análisis de la evolución de la compo-
sición.

La clasifi cación de Dickinson et al. (1983) hace referencia directamente a la procedencia, 
es decir, clasifi ca los depósitos detríticos, en los distintos ambientes geotectónicos en los que se 

generan, en función de sus petrofacies. Por esta 
razón, estos diagramas pueden considerarse como 
«diagnósticos» de la procedencia.

Empleando el método de contaje G-D, estos 
autores distinguen cuatro tipos principales de 
procedencia que denominan como: a) cratones 
estables, b) basamentos elevados, c) arcos magmá-
ticos y d) orógenos reciclados. En la tabla 10.2 se 
han resumido las características principales de los 
depósitos arenosos generados, así como los am-
bientes geotectónicos discriminados. En el diagra-
ma triangular QmFLt de la fi gura 10.27 se obser-
van los campos de proyección de los tipos de 
procedencia defi nidos. Otros diagramas trian-
gulares adicionales, elaborados con parámetros 
secundarios, como QmKP, QpLvmLsm (fi gu-
ra  10.28), permiten detallar las características 
composicionales de los tipos de procedencia men-
cionados.

Figura 10.26. Procedencia de las principales familias deareniscas extracuencales. Modifi cado de Pettijohn et al. (1973).

Tipo de 
procedencia

Ambiente 
geotectónico 
asociado

Composición de las arenas 
generadas

Cratones 
estables

Interior continental o 
plataformas pasivas

Arenas cuarzosas (ricas en Qt) con 
altos valores de Qm/Qp y K/P

Basamentos 
elevados

Hombrera de rift o fa-
lla transformante

Arenas cuarzofeldespáticas (Qm – 
F) con bajo contenido en Lt y rela-
ciones Qm/F y K/P similares a la 
roca original.

Arcos 
magnéticos

Arco isla o arco conti-
nental

Arenas feldespatolíticas (F – L), vol-
canoclásticas con altos valores de 
P/K y Lv/Ls. Composiciones inter-
medias con arenas cuarzofeldespáti-
cas (Qm – F) procedentes de bato-
litos.

Orógenos 
reciclados

Complejo de subduc-
ción o cadena monta-
ñosa (fold & thrust 
belt)

Arenas cuarzolíticas (Qt – Lt), con 
bajo contenido en F y Lv y relacio-
nes variables de Qm/Qp y Qp/Ls.

Tabla 10.2. Principales tipos de procedencia y características composicio-
nales de las arenas asociadas. Modifi cado de Dickinson, 1985.
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Si bien la diagnosis de la procedencia de Dickinson et al. (1983) puede en ocasiones ser 
muy generalista y obvia, puede aportar una visión sobre ambientes geotectónicos en depósitos 
arenosos muy antiguos, sin olvidar la importancia del análisis de la evolución de la composi-
ción en registros arenosos que contemplen cambios paleotectónicos. Como siempre, los diagra-
mas triangulares ofrecen un campo de análisis espacial y temporal de la evolución de la com-
posición de los depósitos detríticos.

Los minerales detríticos como indicadores de la procedencia en areniscas

Clásicamente se han empleado métodos de análisis específi cos sobre determinados com-
ponentes del esqueleto con el fi n de afi nar el factor principal condicionante de la composición 
de los depósitos detríticos, como es la naturaleza del área fuente. Durante gran parte del siglo 
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Figura 10.27. Campos composicionales diagnósticos de los distintos tipos de procedencia de arenas en diagramas 
triangulares QtFL (cuarzo total-Feldespatos-Fragmentos de roca lábiles) y QmFLt (cuarzo monocristalino-Feldes-
patos-Total de granos lábiles). Modifi cado de Dickinson et al. (1983).
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pasado, estos estudios quedaban prácticamente relegados al análisis petrográfi co de las asocia-
ciones de minerales densos. No obstante, y debido al gran desarrollo de las técnicas analíticas, 
a fi nales del siglo xx se establecieron nuevos métodos basados no tanto en aspectos petrográ-
fi cos, sino también involucrando la composición mineral, elemental e isotópica sobre deter-
minados componentes.

Figura 10.28. Distribución media de las modas detríticas arenosas actuales, según los tipos de procedencia, en distintos diagramas trian-
gulares composicionales. Ver la tabla 10.1 para las siglas de los distintos parámetros considerados. Modifi cado de Dickinson y Suczek (1979) 
y Dickinson (1985).
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El cuarzo

Los análisis de la procedencia basados sobre los 
granos de cuarzo utilizan métodos eminentemente 
petrográfi cos. Desde mediados del siglo pasado, se 
ha pretendido describir las clases petrográfi cas de los 
granos de cuarzo con la intención de buscar una 
utilidad relacionada con la caracterización de sus 
litologías de partida. En este sentido, las clasifi ca-
ciones de Krynine (1945) y Folk (1968) son muy 
minuciosas, empleándose una gran cantidad de cri-
terios, en parte subjetivos, haciéndolas poco opera-
tivas para el análisis de la procedencia.

Basu et al. (1975) emplean exclusivamente dos 
criterios (extinción y policristalinidad) para defi nir 
cuatro clases petrográfi cas de granos de cuarzo: 
Cuarzo monocristalino con extinción no-ondulante 
(la sombra de la extinción recorre la sección del gra-
no en un giro de platina inferior a 5°); cuarzo mo-
nocristalino con extinción ondulante (la sombra de 
la extinción recorre la sección del grano en un giro 
de platina superior a 5°); cuarzo policristalino de 
dos o tres unidades cristalinas; y cuarzo policristali-
no de más de tres unidades cristalinas. Analizando 
arenas actuales procedentes de distintas áreas fuen-
tes, estos autores observan que existe una gran dife-
rencia en cuanto a la representatividad de cada uno 
de los tipos petrográfi cos defi nidos (fi gura 10.29). 
La elección de 5° de giro de platina para establecer 
una extinción rápida o lenta que sirva para separar 
dos grupos de cuarzos monocristalinos, y de tres 
unidades cristalinas para las clases policristalinas, es 
puramente funcional. Los datos de la representati-
vidad de estas clases pueden representarse en un 
diagrama diagnóstico triangular doble (fi gura 10.30)

Hay que tener en cuenta que el diagrama cons-
truido por Basu et al. (1975) es empírico y obedece 
a condicionantes de determinadas litologías regio-
nales, por lo que sus campos pueden llegar a variar 
en otros ámbitos geológicos (Tortosa et al., 1991). 
Asimismo, no hay que olvidar que este método se 
basa en el análisis poblacional de los tipos de cuarzo, 
sin que se pueda deducir un origen litológico con-
creto en relación con la simple presencia de una 
tipología determinada de cuarzo. Además existen 

Figura 10.29. Tipología de los granos de cuarzo y su representación en 
arenas generadas por la erosión de rocas plutónicas y metamórfi cas de alto 
y bajo grado. Qmr, cuarzo monocristalino no ondulante; Qmo, cuarzo mo-
nocristalino ondulante; Qp2-3, cuarzo policristalino de 2 o 3 unidades 
cristalinas; Qp3, cuarzo policristalino de más de 3 unidades cristalinas. 
Basado en criterios y datos de Basu et al. (1975).

Figura 10.30.  Abundancia relativa de las cuatro tipologías de 
cuarzo en arenas holocenas generadas a partir de litologías 
conocidas (ver símbolos). Modifi cado de Basu et al. (1975).
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limitaciones importantes en el empleo de este método en areniscas donde se sospechen pro-
cesos de reciclado, ya que dichos procesos podrían aumentar la población de las tipologías más 
estables (ejem., monocristalinos con extinción no-ondulante). También los intensos procesos 
de compactación durante la diagénesis podrían producir un incremento en el grado de extin-
ción de las clases monocristalinas (Arribas et al., 1985).

Otro método petrográfi co del análisis de la procedencia sobre los cuarzos detríticos es la 
catodoluminiscencia. Éste método se basa en la interpretación de la luminiscencia que emiten 
los granos detríticos de cuarzo cuando sus estructuras cristalinas son excitadas mediante un 
fl ujo de electrones. Para producir esta excitación es necesario el empleo de unidades catódicas 
de alto voltaje (catodoluminiscencia «caliente»). Zinkernagel (1978) distingue tres tipos de 
cuarzo en función de los colores de luminiscencia que atribuye directamente a su génesis: I) 
violeta (rojizo-azulado) de origen igneo; II) marrón de origen metamórfi co; y III) no luminis-
cente de origen sedimentario. La diferencia cromática se considera relacionada con el grado 
de orden/desorden de su estructura cristalina y de la temperatura de cristalización. Además, 
otros autores (Matter y Ramseyer, 1985) han encontrado que la presencia de cationes como 
Al+3, Ti+4, Li+, H+, activan la luminiscencia del cuarzo. El uso de esta técnica para análisis de 
la procedencia ha sido puesto en tela de juicio recientemente (Boggs et al., 2002).

Aunque el tratamiento que se sigue en este apartado es puramente petrográfi co, en los 
últimos años, y gracias al desarrollo de técnicas analíticas fi sicoquímicas, es posible obtener 
datos sobre el contenido de elementos traza y REE a escala de grano, aportando una informa-
ción muy valiosa sobre la procedencia de los mismos (McLennan et al., 1993).

Los feldespatos

Clásicamente, los métodos petrográfi cos de análisis de la procedencia sobre los feldespatos 
se han centrado sobre el zonado, las maclas y su composición mineralógica. El zonado de las 
plagioclasas, si bien no es un rasgo defi nitivo en cuanto a su desarrollo en determinadas lito-
logías, sí se observa que su aparición se limita a rocas de origen ígneo (Pitman, 1963). Además, 
en plagioclasas de origen volcánico o subvolcánico suele ser frecuente el tipo de zonado osci-
latorio. Sobre el maclado de los feldespatos calcoalcalinos, existe una abundante bibliografía 
donde se asocian los distintos tipos de macla a las condiciones de cristalización y, por tanto, a 
las distintas litologías originales. En este sentido, Gorai (1951) llega a reconocer pautas gene-
rales de desarrollo de las maclas, siendo de utilidad para la caracterización de la roca original, 
siempre que se analice su distribución a nivel poblacional. Sin embargo, el análisis de la distri-
bución y tipo de maclas en feldespatos detríticos tiene el gran inconveniente de que los propios 
planos de macla, son superfi cies de debilidad, por lo que cabría esperar poblaciones importan-
tes de clastos sin maclar en depósitos que hayan sufrido un transporte considerable. Asimismo, 
el zonado implica debilidad del clasto al estar constituido por fases cristalinas diversas, lo que 
confi ere a estos componentes una escasa resistencia frente al transporte (Helmold, 1985).

El estado estructural del feldespato potásico también ha sido objeto de análisis en relación 
a la roca de procedencia. El grado de orden de la estructura cristalina de dicho feldespato se 
relaciona con las posiciones de los Al en la red cristalina, que depende a su vez de las condi-
ciones de formación (temperatura de equilibrio, velocidad de enfriamiento, actividad del 
H2O). De este modo, las rocas de origen volcánico presentan feldespatos potásicos con mucho 
desorden estructural (sanidina), mientras que los feldespatos de rocas metamórfi cas presentan 
un orden máximo (microclina). Las rocas de origen plutónico contienen feldespatos potásicos 
con estructuras cristalinas ordenadas o intermedias (ortosa). En este sentido, Suttner y Basu 
(1977) llegan a discriminar litologías originales diversas a partir del grado de orden de la red 
cristalina de los feldespatos potásicos mediante el análisis de difractogramas de rayos X. No 
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obstante, conviene señalar que este método es muy laborioso, con un gran consumo de tiem-
po y con una información sobre la procedencia muy limitada.

Con el desarrollo de las técnicas microanalíticas (microsonda electrónica), la composición 
química de los feldespatos ha proporcionado una fuente de información cómoda, rápida y 
muy valiosa sobre las rocas originales de procedencia. Trevena y Nash (1981) elaboran un 
diagrama triangular (Ab-An-Or) (fi gura 10.31) con 8 campos diagnósticos de la procedencia 
(plutónica, volcánica o metamórfi ca) en función de las proporciones de los cationes principa-
les (Na2O, CaO y K2O). El análisis es individual, por lo que pueden discriminarse diversos 
orígenes en el mismo depósito detrítico.
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Figura 10.31. Diagramas triangulares (AnAbOr) en los que se representa la composición de feldespatos en rocas 
ígneas (A, volcánicas; B, plutónicas) y metamórfi cas (C). En el diagrama D se representan los campos discrimi-
nantes de ocho grupos de procedencia (v, exclusivamente volcánicos; p, exclusivamente plutónicos; m, exclusi-
vamente metamórfi cos; v + g, volcánicos o granófi ros; v + p, volcánico o plutónico; p + m, plutónico o metamórfi co; 
v + p + m, volcánico, plutónico o metamórfi co; p + m + a, plutónico, metamórfi co o autigénico). An, anortita; Ab, 
albita; Or, ortosa. Modifi cado de Trevena y Nash (1981).

Por último, en ambiente sedimentario los feldespatos son minerales muy inestables tanto 
química como mecánicamente, por lo que conviene tener presente sus limitaciones en cuanto 
a su preservación, ya no exclusivamente durante el transporte o alteración superfi cial (en fun-
ción del clima), sino además durante la diagénesis, donde pueden sufrir procesos de disolución 
o reemplazamiento (McBride, 1985). Estos procesos deberán tenerse en cuenta para poder 
elaborar un correcto análisis de la procedencia, mediante la restauración del esqueleto.

Los fragmentos de roca

Estos componentes detríticos llevan explícitamente la información sobre su procedencia, 
por lo que su aparición en el depósito arenoso relaciona directamente la procedencia con un 
tipo litológico determinado. En la fracción arenosa, los fragmentos de roca más frecuentes son 
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los afaníticos, ya que el tamaño cristalino de sus componentes permite mantener su polimi-
neralidad en dicha fracción. Los más frecuentes son los procedentes de litologías volcánicas, 
sedimentarias (fundamentalmente carbonatos) y metamórfi cas. Por el contrario, los fragmen-
tos de roca faneríticos (litologías granudas plutónicas) tienen un escaso grado de preservación 
en los depósitos arenosos y por esta misma razón, su aparición puede ser muy signifi cativa.

El análisis de la población de fragmentos de roca suele realizarse mediante diagramas trian-
gulares donde se contrasta el porcentaje relativo entre tres clases litológicas (RsRgRm, Arribas 
et al., 1990; Critelli y Le Pera, 1994). Evidentemente, las interpretaciones sobre los resultados 
de este análisis deberán realizarse teniendo en cuenta el grado de generación de dichos com-
ponentes en el área fuente y su preservación con el transporte (ver fi gura 10.6). Para una 
 correcta identifi cación de los fragmentos líticos es necesario el conocimiento de las texturas de 
las rocas originales. Publicaciones como Vernon (2004), o Garzanti y Vezzoli (2003) sobre 
fragmentos de roca de origen metasedimentario son de gran ayuda para su correcta identifi -
cación.

Los componentes intracuencales

Muy frecuentes en el esqueleto de los depósitos arenosos, aparecen componentes intracuen-
cales, como clastos mono y poliminerales. Su presencia informa de las condiciones reinantes 
en la cuenca de sedimentación, siendo especialmente importante su presencia en depósitos 
arenosos híbridos (fi gura 10.20) generados en cuencas marinas.

El término «intracuencal» puede resultar un tanto equívoco si observamos situaciones como 
las que se refl ejan en la fi gura 10.21, ya que es un término que se refi ere a las relaciones espa-
ciales en el momento de la sedimentación. Las variaciones de la confi guración de la propia 
cuenca con el tiempo, obliga a introducir los términos «coetáneo» y «no coetáneo» con la se-
dimentación (Zuff a, 1991). Algunos autores (Cavazza et al., 1993; Arribas y Arribas, 2007) 
han considerado el término «penecontemporáneo» para distinguir a clastos generados en cur-
sos fl uviales actuales.

El método de análisis de estos componentes es equivalente al de los fragmentos de roca: 
diagramas triangulares donde se representa el porcentaje relativo de cada uno de los compo-
nentes intracuencales. Generalmente, son granos de tamaño superior al de los componentes 
siliciclásticos extracuencales asociados, por ser menos densos que ellos. La menor densidad es 
debida a su propia naturaleza, ya que no han sufrido procesos previos de diagénesis de en-
terramiento intensos. Por la misma razón, suelen ser granos dúctiles, apareciendo con un 
grado de deformación considerable. Un especial cuidado debe tenerse con los componentes 
intracuencales poliminerales, ya que pueden llegar a confundirse con fragmentos de roca. En 
las publicaciones de Zuff a (1985 y 1991), Garzanti (1991), así como de Arribas y Arribas 
(2007), pueden encontrarse abundantes criterios de identifi cación e información gráfi ca de 
dichos componentes, originados tanto en ambientes marinos como continentales.

Las especies minerales densas

Este grupo de clastos lo forman especies minerales con densidades superiores a la del cuar-
zo (2,6), si bien, en la práctica, se consideran densidades superiores a 2,85. Por su elevada 
densidad se presentan en intervalos de tamaño inferior al de los clastos «ligeros» (cuarzo, fel-
despatos, etc.) con los que se asocian. Constituyen un grupo mineralógicamente muy variado, 
pero con una escasa representación en los depósitos arenosos (normalmente inferior al 2%). 
Este hecho obliga a concentrarlos mediante técnicas de fl otación en líquidos densos (bromo-
formo, ioduro de metilo, politugstato sódico, etc.) y clasifi carlos según su susceptibilidad 
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magnética para una correcta identifi cación petrográfi ca «en grano». Se suele utilizar el inter-
valo de tamaño (0,25-0,125 mm), ya que en él se concentran preferentemente, ofreciendo, 
además, un tamaño «cómodo» para su análisis petrográfi co. Al analizarse la representación de 
los distintos individuos en grano montados sobre portaobjetos, los métodos de contaje utili-
zados son los de Fleet, de banda o lineal (Galehouse, 1971). En Parfenoff  et al. (1970) y en 
Mange y Maurer (1992), puede encontrarse información muy útil para la identifi cación pe-
trográfi ca en grano de estas especies.

El estudio de los «minerales pesados» para deducciones de la procedencia tuvo su máximo 
auge durante la primera mitad del siglo xx. En concreto, y mediante estudios actualísticos, el 
análisis de las asociaciones de minerales densos proporciona una paragénesis característica re-
lacionada con determinadas litologías en origen. En la tabla 10.3 se reproducen las asociacio-
nes más signifi cativas de determinados tipos de rocas, propuestas por Feo-Codecido (1956). 
Asociaciones equivalentes han sido descritas por otros autores (Krumbein y Pettijohn, 1938; 
Milner, 1926).

Asociación Área fuente

Apatito, biotita, brokita, hornblenda, monzonita, rutilo titanita, turmalina 
(rosa), circón

Rocas ígneas ácidas

Casiterita, dumortierita, fl uorita, granate, monacita, moscovita, topacio, turma-
lina (azul), wolframita, xenotima

Pegmatitas graníticas

Augita, cromita, diopsido, hiperstena, ilmenita, magnetita, olivino, picotita, 
pleonasta

Rocas ígneas básicas

Andalucita, condrotita, corindón, granate, fl ogopita, estaurolita, topacio, vesu-
vianita, wolastonita, zoisita

Rocas de metamorfi smo de con-
tacto

Andalucita, cloritoide, epidota, granate, glaucofana, cianita, silimanita, estau-
rolita, titanita, zoisita-clinozoisita

Rocas de metamorfi smo dinamo-
térmico

Barita, óxidos-hidróxidos de hierro, leucoxeno, rutilo, turmalina (granos redon-
deados), circón (granos redondeados)

Sedimentos reciclados

Tabla 10.3. Asociaciones de minerales densos relacionadas con determinados tipos de rocas de procedencia. 
Modifi cado de Pettijohn et al., 1973.

Existen abundantes factores que pueden infl uir sobre la conservación de la asociación ori-
ginal de minerales densos en areniscas. Morton (1985) considera que el comportamiento di-
ferencial de los distintos minerales de una asociación frente a: 1) la alteración química, 2) 
abrasión mecánica, 3) selección hidráulica, 4) estabilidad durante el enterramiento diagenéti-
co —disolución intraestratal—; puede modifi car considerablemente dicha asociación y, por 
tanto, su interpretación sobre las litologías en el área fuente puede ser totalmente errónea.

Para resolver estos inconvenientes, Morton (1985) aboga por los análisis varietales sobre 
una única especie. Estos análisis pueden ser petrográfi cos como el color de turmalinas o las 
tipologías de circones (Loi y Dabard, 1997). Asimismo, análisis químicos de determinadas 
especies minerales mediante microsonda electrónica pueden llegar a discriminar distintos apor-
tes detríticos (Morton y Hallsworth, 1994) (fi gura 10.32). Estos mismos autores defi nen di-
versos índices petrográfi cos (tabla 10.4) considerando especies de minerales con densidades 
semejantes y que son sensibles a cambios en la procedencia de los depósitos (fi gura 10.33). 
Por último, y siguiendo un paralelismo con los diagramas diagnósticos de ambientes geotec-
tónicos de Dickinson y Suczek (1979), las especies o grupos de especies de minerales densos 
han sido utilizadas para deducciones de ambientes geotectónicos (Nechaev y Isphording, 1993) 
(fi gura 10.34).
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Métodos y modelos geoquímicos

Aunque en los capítulos anteriores el planteamiento del estudio de la procedencia se ha 
enfocado a través de la petrografía de los depósitos arenosos, es necesario realizar, al menos, 
una breve reseña sobre los métodos geoquímicos, cuyo desarrollo se encuentran en estos mo-
mentos en pleno auge. La puesta a punto de técnicas microanalíticas cada vez más precisas, 
rápidas y de gran accesibilidad, ofrecen al campo del análisis de la procedencia una vía muy 

 

Figura 10.32. Composición de granates detríticos en arenas de Main Piper y Supra Piper (well 15/21a-23 del 
área Ivanhoe/Rob Roy, sector UK, mar del Norte) expresada en la abundancia relativa de los términos fi nales al-
mandino más espesartina (As), piropo (P) y glosularia (G). Cada diagrama triangular representa una única pobla-
ción de 50 granates analizados mediante microsonda electrónica. La mayoría de granates en las arenas de Supra 
Piper tienen entre el 20 y el 30% de piropo, mientras que la mayoría de las arenas de Main Piper tienen un 
porcentaje de piropo superior al 30%. Modifi cado de Morton y Hallsworth (1994).

Índice Par mineral Determinación del índice

ATi Apatito, turmalina 100 × apatitos/(apatitos + turmalinas)

GZi Granate, circón 100 × granates/(granates + turmalinas)

RZi Grupo de TiO2, circón 100 × Grupo de TiO2/(Grupo de TiO2 + circón)

CZi Cr-espinela, circón 100 × Cr-espinela/(Cr-espinela + circón)

MZi Monacita, circón 100 × monacita/(monacita + circón)

Tabla 10.4. Índices de minerales densos sensibles a los cambios de procedencia. Modifi cado de Morton y Hall-
sworth, 1994.
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Figura 10.33. Contraste de valores de los 
índices petrográfi cos ATi, RZi, MZi, CZi y 
las variaciones en el contenido de los po-
limorfos de TiO2 para documentar las dife-
rencias en cuanto a la procedencia de las 
areniscas triásicas de la cuenca de Wessex 
(Wytrh Farm B22), la cuenca oriental del 
mar de Irlanda (well 110/2-6), y la zona 
central del mar del Norte. Modifi cado de 
Morton y Hallsworth (1994).

Figura 10.34. Diagrama MF-MT-GM y (Ol + Id + Cpx) – Hb – (Opx + Cpx2) discriminantes de ambientes geotectónicos y márgenes continentales 
(convergentes y divergentes), respectivamente. Modifi cado de Nechaev e Isphording (1993).
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ágil para abordar problemas muy concretos relacionados con la génesis de los depósitos detrí-
ticos.

En principio, podemos diferenciar dos tipos de análisis químicos: 1) los que se realizan 
sobre el total del sedimento y 2) los que se restringen a fases minerales individualizadas. Hoy 
en día, y en ambos casos, las técnicas analíticas permiten obtener la distribución de elementos 
mayores y trazas, incluyendo las tierras raras (REE).

Por lo que se refi ere a los análisis sobre 
la muestra total, la relación de elementos 
mayores proporciona información sobre 
los procesos de alteración química sufridos 
(Feng y Kerrich, 1990; Nesbitt y Young, 
1989) (fi gura 10.10), así como una infor-
mación muy somera sobre los ambientes 
geotectónicos asociados (Bathia, 1983; Ro-
ser y Korsch, 1986) (fi gura 10.35). Asimis-
mo, se han desarrollado abundantes diagra-
mas donde se expresan las relaciones entre 
elementos menores y entre elementos traza 
enfocados a la valoración del grado de ma-
durez, reciclado o alteración (McLennan 
et al., 1993) así como para la discrimina-
ción de aportes en función del ambiente 
geotectónico (Bathia y Crook, 1986), de 
las litologías ígneas del área fuente (Cullers 
y Berendsen, 1998; Floyd y Leveridge, 
1987) o del tipo cortical de procedencia 

(Taylor y McLennan, 1985). Información sobre la geocronología de las áreas fuentes ígneas 
originales puede obtenerse mediante análisis isotópicos de Sm-Nd sobre la muestra total 
(McLennan et al., 1993).

Los análisis químicos realizados sobre determinadas fases minerales detríticas permiten 
conocer en detalle su composición mineral (como en los feldespatos, fi gura 10.31) y las dife-
rencias en el contenido de determinados cationes, permitiendo los estudios varietales de espe-
cies minerales (fi gura 10.32). Los avances recientes de las técnicas micro-analíticas mediante 
ablación laser (LA-ICP-MS) permiten determinar los contenidos de los elementos traza (REE 
incluisive) en granos detríticos individuales. Este hecho abre una vía de caracterización mine-
ral sumamente precisa (Morton y Yaxley, 2007) con aplicaciones muy valiosas en el terreno 
de la procedencia de los depósitos detríticos. Además, los métodos de geocronología basados 
en las relaciones isotópicas U-Th -Pb (en circones, cuarzos), Rb-Sr y K-Ar (en feldespatos, 
micas) pueden aplicarse sobre granos individuales, pudiéndose establecer edades de cristaliza-
ción de dichos minerales, y por tanto edades de las áreas de procedencia (Gaudette et al., 1981; 
Harrison y Be, 1983; Hemming et al., 1991).

BIBLIOGRAFÍA GENERAL

El bagaje bibliográfi co de los estudios de la procedencia es muy extenso, ocupado en par-
te por un gran volumen de case histories en los que se aplican determinados métodos.

A parte de las referencias citadas en este capítulo, se han recogido en un apartado fi nal las 
recopilaciones de trabajos en volúmenes específi cos, ya que suponen una importante puesta al 
día sobre la materia.
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XI

Playas
por Cristino J. Dabrio*

INTRODUCCIÓN

El litoral es la zona que separa los medios marinos y continentales. En muchos lugares es 
una banda de límites y morfología cambiante; por eso algunos mapas antiguos no la refl ejan 
adecuadamente.

El litoral está sujeto a la acción de diversos agentes dinámicos y es muy sensible a sus 
cambios. Teniendo en cuenta que más de la mitad de la población mundial vive en la costa o 
en su inmediata vecindad, se comprende la importancia de adquirir un adecuado conocimien-
to de su comportamiento geodinámico tanto desde el punto de vista de la gestión territorial 
como de los riesgos geológicos asociados, y sus respectivos impactos.

Delimitar la línea de costas es importantísimo para separar con claridad y precisión el 
Dominio Público Marítimo-terrestre, pues, por ejemplo, desde el punto de vista legal y admi-
nistrativo obliga a diversas servidumbres legales. En este sentido se utiliza la línea demanial 
que marca al límite entre las infl uencias de los dominios continentales y marinos y que se 
materializa sobre el terreno en ciertas morfologías costeras y, en defi nitiva, en el mapa topo-
gráfi co de detalle (véase una discusión en Flor, 2007).

En un terreno más científi co, los estudios de costas actuales suelen prestar mucha atención 
a la geomorfología de la costa porque es principal criterio para clasifi carla, pero sin olvidar sus 
características sedimentológicas, tectónicas, oceanográfi cas y de energía ambiental, esta última 
relacionada en buena parte con el régimen climático (fi gura 11.1). De acuerdo con esto, se 
habla, por ejemplo, de costas acantiladas, costas bajas, costas de emersión o de hundimiento, 
costas controladas por fracturas, etc.

En todas ellas es muy importante llegar a establecer lo mejor posible los agentes dinámicos 
implicados y los procesos sedimentarios que actúan, pues de ellos depende la organización 
general y la evolución del sistema. Como se discutirá luego, esta es la base para deducir la 
tendencia natural de la costa y su previsible evolución si se pretende minimizar las consecuen-
cias de las actuaciones humanas. Ello servirá también para realimentar los modelos aplicados 
al estudio de los sedimentos costeros fósiles (fi gura 11.1).

Los estudios de sedimentos costeros fósiles se centran en el análisis de facies y en la aso-
ciación con los depósitos colindantes, con especial atención a la evolución se tamaños de gra-
no, estructuras sedimentarias, y superfi cies erosivas.

Este capítulo se dedica al estudio de las playas y de los sistemas de isla barrera y lagoon, 
con especial énfasis en los modelos fósiles, por lo que se presta poca atención a los aspectos 
geomorfológicos e ingenieriles, esenciales para las costas actuales, pero que no suelen aportar 
demasiado al estudio de las secuencias antiguas.

* Departamento de Estratigrafía e Instituto de Geología Económica-CSIC, Facultad de Ciencias Geológicas, 
Universidad Complutense, Madrid (Grupo de Investigación UCM 910198 - Paleoclimatología y Cambio Global). 
E-mail: dabrio@geo.ucm.es.
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Las playas son acumulaciones relativamente estrechas, pero muy largas, de arena o grava 
que jalonan la costa de mares lagos, deltas e islas, en condiciones hidrodinámicas y regímenes 
de oleaje muy diversas. La pervivencia de las playas requiere un aporte continuado de sedi-
mento. Normalmente esta tarea la realizan los ríos, aunque parte procede de la erosión de 
acantilados y otras acumulaciones arenosas. El sedimento se mueve a lo largo de la playa gra-
cias a la deriva litoral, siempre que no haya accidentes naturales (cabos, salientes rocosos, 
desembocaduras de ríos...) o artifi ciales (espigones, obras costeras...) que la interrumpan.

Las playas se adosan a tierra fi rme. Pero también se encuentran playas jalonando la cara 
hacia de el mar de islas, generalmente arenosas, que se extienden más o menos paralelamente 
a la costa de tierra fi rme aunque separadas de ella por un brazo de mar, con agua salada que 
suele denominarse con su nombre en inglés (lagoon) para distinguirlo de las lagunas de agua 
dulce. En este caso se habla de sistemas de isla barrera y lagoon, o más coloquialmente, de 
islas barrera.

Desde el punto de vista sedimentológico, hay una estrecha relación entre la morfología 
costera y el rango o amplitud de las mareas (fi gura 11.2). Las costas en las que la amplitud 
mareal no supera los dos metros se denominan micromareales. Si se forman islas barrera, éstas 
son largas, con pocas interrupciones o pasos entre ellas. Las costas cuyo rango mareal se sitúa 
entre dos y cuatro metros se denominan mesomareales y en ellas las islas barrera tienden a ser 
más cortas, aumentando, en consecuencia, el número de canales o bocanas entre ellas. Las 
costas en las que la amplitud de mareas supera los cuatro metros se denominan macromarea-
les y suelen ser lugares donde se asientan llanuras de marea (tidal fl ats) y estua rios, en los que 
los cuerpos arenosos o barras tienden a disponerse perpendicular mente a la dirección general 
de la costa.
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Otro factor a tener en cuenta es la inclinación de la plataforma sublitoral aneja a la playa. 
Cuando la pendiente es baja la energía del oleaje que incide en la costa se va amortiguando 
progresivamente por rozamiento contra el fondo, es decir se va disipando, y por eso a esas 
playas se les denomina dissipative (disipativas, disipadoras o disipantes). Son playas de arena, 
amplias y con poca pendiente hacia el mar (pendiente mayor de 3,5%, aproximadamente 1,6°). 
Por el contrario, cuando la pendiente de la zona sublitoral es más, alta las olas llegan a la pla-
ya sin obstáculos. En este caso, aunque la energía del oleaje no sea demasiado alta, se aplica 
casi toda sobre la playa; son las playas refl ective (refl ectivas, refl ectoras o refl ejantes), formadas 
por cordones litorales estrechos y empinados (pendiente mayor del 8,75%, aproximadamente 
4°) en la parte más interna. Pertenecen a este grupo la mayoría de las playas de grava medite-
rráneas peninsulares al pie de relieves montañosos drenados por ríos que aportan el sedimen-
to grueso. Normalmente las islas barrera se desarrollan en costas arenosas disipativas, pero 
también las hay en costas de grano grueso refl ectivas.

FACTORES DE LA DINÁMICA COSTERA Y PROCESOS SEDIMENTARIOS

Dos de los más importantes a corto plazo son las olas y las mareas, cuya acción está con-
dicionada, en gran medida, por factores ajenos tales como la orientación de la costa y las 
condiciones oceanográfi cas, en especial la anchura, y la pendiente de la plataforma situada 
frente a la costa (fi gura 11.1). Estos factores son los responsables del tipo de secuencia sedi-
mentaria.

El tercer factor es la disponibilidad de sedimento, es decir, el aporte, sus fl uctuaciones y 
vicisitudes que dan lugar a la acumulación o eliminación (erosión) de sedimento en determi-
nadas zonas. Esto ocurre, normalmente, a gran velocidad, de modo que del aporte dependen, 
en buena medida, la dinámica y el modelado costero y también los riesgos geológicos asocia-
dos. Infl uye en la secuencia sedimentaria, sobre todo en forma de tendencias regresivas o 

Figura 11.2. Relación entre la amplitud de las mareas y la morfología costera y ejemplo de la costa noroeste de Europa. Modifi cado de Ha-
yes, 1976.
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transgresivas y en superfi cies erosivas. El tamaño de grano infl uye en la pendiente de la playa: 
las de grano grueso son más empinadas que las de grano fi no y en ellas la zona de traslación 
es muy reducida o inexistente, de modo que los rom pientes conectan directamente con la zona 
de batida.

El cuarto factor, importante a largo plazo, es el contexto tectónico, que suele simplifi carse 
en la subsidencia, es decir, en la tasa de elevación o hundimiento de la costa.

En quinto lugar, los cambios relativos del nivel del mar (cambios eustáticos) determinan 
qué zonas quedan cubiertas por el mar o expuestas al aire. También tiene un papel esencial en 
el tipo de secuencia sedimentaria.

Finalmente, sin pretender agotar el tema, la acción antrópica, que en los últimos milenios 
ha sido un agente desestabilizador de primer orden. La intervención humana suele acelerar los 
procesos y, en general, incide negativamente en el sistema natural porque modifi ca el sumi-
nistro y el transporte de sedimento.

Olas

El proceso fundamental que actúa en las playas es el oleaje, o sea el conjunto de olas que 
se estrellan contra la playa y disipan su energía cinética por rozamiento con el fondo. Una ola 
es un movimiento circular de las partículas de agua que, al menos teóricamente, no implica 
un desplazamiento horizontal (lateral) de la masa de agua. Las olas se generan en alta mar por 
la fricción del viento sobre la superfi cie del agua. La producción de olas es particularmente 
intensa durante los temporales o en zonas donde los vientos soplan sin obstáculos sobre gran-
des extensiones del mar, como ocurre con los fuertes vientos del oeste (los llamados «rugientes 
cuarentas») en las latitudes medias del Hemisferio Sur.

Las olas de temporal no están organizadas y se desplazan con distintas velocidades y lon-
gitudes de onda. No obstante, tras viajar cierta distancia, los diversos movimientos ondulato-
rios se van anulando o reforzando hasta organizarse en trenes de onda que se extienden a 
grandes distancias con una determinada longitud de onda (l) y período (T). Se deduce, pues, 
que la generación de trenes de olas signifi cativos y bien defi nidos requiere una cierta extensión 
de agua sobre la que sopla el viento; esta zona de arrastre recibe el nombre de fetch.

El movimiento circular, o sea el diámetro de las órbitas que describen las partículas de agua 
al paso de una ola o un tren de ondas sobre un punto cualquiera, decrece progresivamente 
hacia abajo hasta anularse a cierta profundidad que es la mitad de la longitud de onda y que 
recibe el nombre de nivel de base del oleaje. Por debajo de esa profundidad las olas no mueven 
ni agua ni sedimento y no ejercen ninguna acción sobre el fondo (fi gura 11.3). Una conclusión 
chocante es que las olas que ejercen más acción sobre el fondo no son las más altas sino las de 
mayor período (mayor longitud de onda). Y también es evidente que la profundidad a la que 
se encuentra el nivel de base del oleaje será mayor durante los temporales.

En mar abierto, este fenómeno no tiene mayor trascendencia sobre la sedimentación pero, 
cuando el oleaje se acerca a la costa, entra en juego un segundo factor: la profundidad decre-
ce y llega un momento en que se hace menor que l/2. Entonces el movimiento circular del 
agua tropieza con el fondo, que actúa como elemento rígido, y las órbitas se deforman hacién-
dose elipsoidales y aplanándose progresivamente hasta convertirse fi nalmente en un movimien-
to de vaivén sobre el fondo (fi gura 11.3). Este proceso tiene dos consecuencias: la primera es 
que la ola se levanta porque ya no cabe en el espacio ocupado por el agua, que va reducién-
dose inexorablemente, y la segunda es que la parte superior avanza más deprisa que la cercana 
al fondo, porque allí la frena el rozamiento (fi gura 11.4A). En cierto sentido es como si el 
fondo le pusiera la zancadilla a la ola que, fi nalmente, se desequilibra y cae hacia adelante 
(o sea hacia la orilla) rompiendo. Cuando la ola rompe produce unos remolinos de eje ver-
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tical que remueven el sedimento del fondo y pone en suspensión la fracción fi na (fi gura 11.4 B) 
que es arrastrada fácilmente mar adentro. La zona de la playa donde rompen las olas se llama 
rompiente (breakers). En algunas playas hay más de una rompiente, lo cual indica que hay 
barras u obstáculos submarinos donde la profundidad es menor y el movimiento ondulatorio 
se ve modifi cado por la cercanía del fondo antes de llegar a la orilla.

Hacia tierra de las rompientes se extiende la zona de resaca o traslación (surf zone) donde 
la masa de agua turbulenta que queda tras la rotura de las olas se mueve hacia tierra a una 
velocidad relativamente alta, arrastrando consigo la carga de fondo y el sedi mento en suspen-
sión. Tras el paso de cada una de estas masas de agua se produce un movimiento de agua 
hacia el mar que se conoce con el nombre de resaca. En algunas playas la resaca se concentra 
en ciertas zonas formando corrientes de resaca (rip currents) (fi gura 11.5A) que, en unos casos, 
son continuas y en otros fl uyen episódicamente porque las olas las frenan o retardan.

Finalmente, lo que queda de la ola alcanza la zona de batida del oleaje (swash zone) exten-
diéndose pendiente arriba como una lámina fi na que se mueve a una velocidad relativamente 
alta, hasta que ago ta su energía cinética y se detiene depositando el sedimento que arrastraba. 
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Vuelve entonces hacia el mar acelerando según 
baja la pendiente, removiendo parte del sedimen-
to, pero deja arriba las fracciones más gruesas (val-
vas de moluscos, clastos y cualquier material 
arrastrado) porque al principio del recorrido aún 
no tiene competencia bastante para moverlo. 
Cuando la masa de agua que desciende llega a la 
parte baja de la zona de batida, choca con las olas 
que llegan y se detiene bruscamente, depositando 
el sedimento. Es, precisamente, en esa zona don-
de se acumula el sedimento más grueso disponible 
en la playa, porque es donde se pone en juego más 
energía. En defi nitiva, en la zona de batida se pro-
ducen dos acumulaciones de sedimento grueso: 
una en la parte alta, que forma la berma de playa, 
y la otra al pie de aquella, que da lugar a un es-
calón (plunge step) cuyo borde superior está cinco 
o diez centímetros por debajo del nivel medio del 
mar. Este hecho es muy interesante porque el es-
calón puede usarse en sedimentos fósiles para de-
ducir con bastante precisión el nivel del mar en 
el momento del depósito.

Otro factor que tiene gran infl uencia en el sis-
tema de circulación costera gobernada por el olea-
je es el ángulo de incidencia de los frentes de 
 oleaje (fi gura 11.5B). Cuando éstos no inci-
den perpendicularmente a la costa, sino oblicuos 

a ella, el movimiento de los granos en las zonas de surf y de batida no es simplemente hacia 
tierra y hacia el mar, sino que adquiere una componente lateral que acaba por dar lugar a un 
transporte a lo largo de la costa que se conoce como deriva litoral. Este proceso explica la 
formación de fl echas litorales (spits) e islas barrera, porque el sedimento que las constituye es 
arrastrado hasta ellas por la deriva litoral. La dirección en que se aproximan las olas a la costa, 
y el ángulo con que inciden, dependen de su orientación respecto a los vientos domi nantes y 
a los sistemas de borrasca (fi gura 11.6). Como las condiciones locales varían a lo largo del año, 
las playas pueden experimentar derivas litorales opuestas, incluso en el lapso de unos pocos 
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días. Si las dos componentes del transporte litoral se compensan, la playa está en equilibrio 
dinámico y conserva una forma más o menos constante. Si, por el contrario, prevalece una de 
ellas, la deriva litoral erosiona continuamente la playa, cuya pervivencia queda supeditada a la 
llegada de nuevo sedimento que compense el que se va perdiendo.

En condiciones normales, se pueden reconocer las distintas zonas de la playa tanto en 
costas con mareas como sin ellas (fi gura 11.7, números 1, 3 y 5). Por supuesto, las costas ex-
puestas a oleajes generados a gran distancia, con olas de gran longitud de onda (período) son 
las que experimentan una mayor agitación del fondo y están sometidas a una dinámica más 
activa. Un efecto parecido, pero generalmente más catastró fi co, tiene el oleaje de temporal cuyo 
largo período hace descender el nivel de base del oleaje y agita el fondo de las zonas someras 
de la plataforma. Si a ello se une que el descenso de presión barométrica propicia una subida 
apreciable del nivel del mar y que viento empuja el agua contra la costa, se produce un apila-
miento de agua que pone al alcance del oleaje las zonas más altas de la playa y la erosionan 
parcialmente (fi gura 11.7, números 2 y 4).

Cuando se van recobrando las condiciones meteorológicas normales después del temporal, 
el agua tiende a volver a su nivel medio normal y parte de ella se mueve hacia el mar forman-
do intensas corrientes de resaca de tormenta (storm surge ebb) que arrastran hacia el mar el 
sedi mento en suspensión. Igualmente, al desvanecerse la tempestad, vuelven las olas de perío-
do corto propias del buen tiempo que arrastran otra vez el sedimento hacia tierra y devuelven 
a la playa su perfi l convexo porque apilan nuevo sedimento sobre la superfi cie erosiva tallada 
por las olas de temporal (fi gura 11.8).

Así pues, el sedimento en las playas se mueve según dos direcciones aproximadamente 
perpendiculares, con doble sentido de circulación en cada una de ellas. Una, más o menos 
normal a la costa, se debe a las olas que llegan (movimiento dominante hacia tierra) y la re-
saca (movimiento hacia el mar) y otra, paralela a la costa, a las corrientes inducidas por el 

Figura 11.7. Niveles del mar en diferentes tipos de costa y variaciones periódicas en respuesta a causas astronómicas o meteorológicas. 
Modifi cado de Dabrio et al., 1992.
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oleaje cuyo sentido varía a lo largo del año. Un dato importante es que la posición del sistema 
cambia con el estado de la marea: durante el fl ujo se desplaza hacia tierra y durante el refl ujo 
lo hace hacia el mar. Ello permite al oleaje actuar sobre una zona más amplia y modifi ca con-
tinuamente la confi guración de la playa.

Mareas

Son variaciones periódicas del nivel del mar produci das por diversas causas. La más cono-
cida, la atracción del sol y de la luna sobre la hidros fera y la litosfera, genera la marea astro-
nómica. Para que se produzca, la cuenca debe ser relativamente grande y albergar mucho 
volumen de agua. La acción de las mareas es inapreciable en alta mar, pero en los lugares don-
de la morfología local del fondo restringe de alguna manera los movimientos del agua, pro-
duce corrientes con velocidades relativamente altas (varios nudos en superfi cie) y cuyo sentido 
de movimiento se invierte a diario o cada pocas horas.

En muchas costas del mundo no se forman mareas astronómicas porque la cuenca no al-
canza las dimensiones mínimas requeridas pero, aun así, el nivel del mar oscila diaria o sema-
nalmente porque el viento empuja el agua y la apila contra la costa. Se producen así unas 
mareas que duran días o semanas que se llaman mareas meteorológicas. Es cierto que suelen 
pasar inadvertidas en las costas mesomareales y macromareales, pero revisten mucha impor-
tancia en las costas micromareales ya que permiten el desarrollo de zonas de batida del oleaje 
relativamente amplias, como sucede en el litoral mediterráneo español bajo el efecto de los 
vientos de levante y poniente.

En las zonas dominadas por las mareas se deposita mucha arcilla, sobre todo en las zonas 
interma real alta y supramareal, mientras que hacia el mar aumenta el conte nido en arena. La 
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gran anchura (hasta varios kilómetros) y la escasa pendiente de la zona intermareal acaban por 
inhibir la acción del oleaje y, durante la parada de la marea alta, decanta sedimento arcilloso 
laminar que, una vez depositado, resulta difícil de remover por el pequeño relieve de las par-
tículas y porque las fuerzas de atracción interparticulares se oponen a ello. Este efecto es aún 
más notable en los ambientes mareales de los estuarios porque están resguardados del oleaje 
de mar abierto.

Las llanuras de marea se diferencian de las playas en el modo en que se disipa la energía 
del oleaje: la pendiente relativamente elevada de las playas facilita que las olas puedan actuar 
sobre toda su superfi cie, mientras que la suave pendiente de las llanuras de marea hace que la 
energía se disipe por rozamiento sobre el fondo cuando todavía se encuentran a gran distancia 
de la orilla (fi gura 11.7, números 5 y 6), minimizando su acción sobre la mayor parte de la 
super fi cie y dejando el campo libre a otros procesos que no pueden darse, o bien quedan en-
mascarados, en las playas. La distribución de tamaños de grano es opuesta en ambos casos: 
decrece hacia tierra en las llanuras de marea y aumenta en las playas. Así pues, las diferencias 
esenciales entre playas y llanuras de marea se refi eren a la inclinación, la procedencia del sedi-
mento y el dominio del oleaje o la marea (fi gura 11.9).
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Figura 11.9. Diferencias entre los procesos actuantes en las playas y en las llanu ras de marea en relación con la 
pendiente de la costa.

Disponibilidad de sedimento

El sedimento de la costa procede en su mayor parte del aporte fl uvial y, en menor medida, 
de la erosión de los acantilados costeros. Un caso típico del primer tipo en la Península Ibé-
rica es el aporte esporádico, y a menudo catastrófi co, de las ramblas de las costas levantinas y 
meridionales (fi gura 11.10). Los ríos y ramblas tienden a rellenar los estuarios donde desem-
bocan formando, posteriormente, deltas infl uenciados por el oleaje. Estos deltas progradan 
súbitamente durante las avenidas (hasta una treintena de metros en Albuñol, Granada, en 
1972), pero luego permanecen inactivos durante varios años, durante los cuales el oleaje va 
removiendo poco a poco parte del aporte y lo redistribuye por medio de la deriva litoral. El 
proceso queda registrado en la progresiva disminución del tamaño de grano y de la pendiente 
de las playas al alejarse de los puntos de suministro.
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Como ejemplo del segundo tipo puede citarse la erosión de los acantilados arenosos de la 
costa del golfo de Cádiz. El oleaje remueve la arena de los pequeños abanicos arenosos que for-
ma la lluvia en la parte alta de la playa, al pie de los escarpes, y después socava su base y los 
derrumba. Con ello, los cantiles de arenisca retroceden y sus materiales se incorporan a la playa.

Otra fuente de sedimento es el acumulado en la propia playa y en los sistemas dunares 
eólicos asociados. La destrucción y regeneración natural de ambos es normal en el equilibrio 
dinámico en que se encuentran las playas. En otras palabras, el perfi l de una playa es el resul-
tado del equilibrio dinámico entre el aporte, la erosión durante los temporales, la deriva lito-
ral y la reconstrucción del perfi l durante el buen tiempo. Ese equilibrio puede mantenerse 
incluso años, pero el aspecto, esencialmente el perfi l, de la playa irá cambiando constantemen-
te según las condiciones y el momento (temporal o buen tiempo, verano o invierno, etc.).

Los obstáculos naturales o artifi ciales que interrumpen la deriva litoral rompen el equilibrio 
(fi gura 11.11) produciendo acumulaciones (aterramientos) aguas arriba del obstáculo y ero-

INACTIVIDAD AVENIDA (FLASH FLOOD)

Construcciones

Extracciones
de áridos

Meteorización

La desforestación
facilita la erosión

Daños en cultivos
y construcciones

Inundación
y transporte

Arrastre de la
cobertera

meteorizada

Progradación
del frente del fan delta

Depósitos en masa
y turbiditas

Aporte de material (en gran parte grueso) al frente
destaico y progradación de la costa

Ciertas obras 
y actividades 
interrumpen

la deriva 
litoral

Frentes de olas
El tamaño de grano

disminuye con la 
distancia al delta

El oleaje redistribuye
el material grueso y la deriva

litoral alimenta playas conglomeráticas

Destrucción parcial
del delta por oleajes

de tormenta

Figura 11.10. Sucesión de acontecimientos ligados al funcionamiento esporádico y catastrófi co de los deltas en el sureste peninsular: acu-
mulación rápida de sedimento grueso en la costa y removilización posterior por la deriva litoral. Modifi cada de Bardají et al., 1990.
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siones (retrocesos costeros) aguas abajo. En especial, los estuarios constituyen grandes trampas 
de sedimento que son particularmente activas en las costas transgresivas o durante los episodios 
de ascenso eustático. No obstante, el oleaje impone una barrera que resulta casi infranqueable 
para el sedimento removido del continente y que alcanza la costa; de hecho sólo puede atra-
vesarla en ciertas condiciones, como se verá en el capítulo dedicado a los mares someros.

Cambios relativos del nivel del mar

Aunque ya se ha visto que hay variaciones a escala diaria o semanal, se puede establecer 
un nivel del mar medio que se considera «fi jo» a la escala de la vida humana y sirve de refe-
rencia para los levantamientos topográfi cos. Este nivel medio de referencia es teórico, ya que 
cambia a lo largo del año: en el Hemisferio Boreal, al menos en la zona extratropical, el nivel 
es más alto en otoño que en los primeros meses del año y en el Hemisferio Austral ocurre al 
contrario. Las fl uctuaciones se deben a cambios de la presión atmosférica, de la evaporación, 
de las variaciones de la densidad del agua del mar en función de la temperatura y la salinidad, 
y del caudal de las corrientes oceánicas. En Marsella, donde Francia tiene establecido el nivel 
teórico cero, la diferencia entre noviembre y marzo es de 20 a 30 cm.

Así pues, el nivel del mar está en continuo cambio y, de hecho, experimenta desplazamien-
tos horizontales y verticales a diversas escalas debido a los cambios en la litosfera sólida y la 
hidrosfera y a las diferentes velocidades de respuesta entre ellos.

Como es natural, las oscilaciones del nivel del mar producen cambios aparatosos en los 
sistemas morfo-sedimentarios costeros y en los depósitos resultantes, como se estudia con más 
detalle en otra parte de esta obra.

SUBAMBIENTES Y DINÁMICA

En el sistema de isla barrera y lagoon, el más complejo dentro de las costas, se distinguen 
tres grandes conjuntos geomorfológicos: la isla barrera, o cuerpo arenoso alargado que se ex-
tiende bordeando la costa, el lagoon o cuerpo de agua con fi nado tras la barrera y las bocanas 
y deltas de marea asociados que cortan la isla barrera y comunican el lagoon con el mar abier-
to. Cada uno de ellos se compone de varios subambientes con procesos sedimentarios propios 
(fi gura 11.12).

Shoreface o zona sublitoral

Es la parte más distal y profunda de la playa y pasa gradualmente a la plataforma interna 
(off shore). El límite entre ambas es el nivel de base del oleaje de buen tiempo. Como el nivel 
de base oscila con el estado de la mar, también lo hace el límite, de modo que en realidad el 
shoreface pasa gradualmente al off shore a través de una zona de transición que se ve afectada 
por el oleaje esporádicamente.

En la parte inferior del shoreface al fondo está esencialmente fuera de la acción de las olas, 
aunque puede ser barrido por corrientes diversas. El sedimento es arena fi na a limo con lami-
nación paralela y bioturbación variable que ocasionalmente llega a borrar la estructura interna 
original. Los temporales y los eventos de mar de fondo, con sus olas de período más largo, 
remueven parte del fondo y el sedimento se redeposita al cesar el temporal.

El oleaje de alta energía forma laminación paralela y estratifi cación cruzada hummocky. La 
estratifi cación cruzada hummocky (HCS) es un tipo de laminación de bajo ángulo, ligeramen-
te ondulante cuyo espesor aumenta y disminuye lateralmente y muestra suaves discordancias 
internas (fi gura 11.13A). La HCS se forma por corrientes oscilatorias fuertes y relativamente 
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Figura 11.12. A: Ambientes y subambientes sedimentarios en una costa con islas barrera. B: Procedencia de la 
arena en una isla barrera. Modifi cado de Swift et al., 1991.
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Figura 11.13. A: Estratifi cación cruzada hummocky. B: Secuencias de tamaño de grano y energía decreciente 
hacia el techo generadas por el oleaje de tormentas en el shoreface. B1: arena con laminación paralela de régimen 
de fl ujo alto, estratifi cación cruzada debida a megaripples de oscilación, laminación cruzada de ripples de osci-
lación y fl asers de lutita que registran sucesivamente el período de máxima energía de la tormenta y su progre-
siva disminución y, fi nalmente, el asentamiento del sedimento fi no tras la tempestad. B2: alternancia de arena y 
lutita con secuencias granodecrecientes (FU) indicativas de menor energía del oleaje que en el caso anterior. B3: 
lutita bioturbada y arenas con microsecuencias positivas (FU) de tamaño de grano y energía que regis tran una 
débil acción del oleaje sobre el fondo durante las tormentas.
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armónicas superpuestas a una corriente suave, de poca velocidad 
(menos de 15 cm/seg). Si esta corriente es más intensa se forman 
megaripples y estratifi cación cruzada de alto ángulo, por eso pueden 
pasar de un tipo al otro. No obstante, desde el punto de vista am-
biental ambas estructuras parecen excluirse mutuamente: la HCS 
tiende a aparecer en costas oceánicas dominadas por olas de largo 
período mientras que la estratifi cación cruzada domina en los mares 
epicontinentales.

Los niveles de tormenta (storm sand layers) son de espesor varia-
ble y consisten en secuencias granodecrecientes de tamaño de grano 
y de energía refl ejada en las estructuras sedimentarias primarias (fi -
guras 11.13B, 11.14 y 11.15). Estas secuencias tienen un espesor 
decimétrico a métrico y presentan idealmente: lag basal → HCS → 
laminación paralela o laminación cruzada (normalmente de oleaje) 
→ lutita. La truncadura erosiva de estas secuencias y el depósito 
repetido de HCS generan secuencias amalgamadas más potentes que, 
a menudo, incluyen cosets intercalados de laminación cruzada de 
ripples de oscilación.

Algunos temporales particularmente intensos remodelan profun-
damente el fondo borrando gran parte del registro de eventos menos 
violentos y dejando superfi cies erosivas de continuidad lateral kilo-
métrica. Durante el buen tiempo todos estos depósitos sufren bio-
turbación (fi guras 11.14 y 11.15). En general la bioturbación es 
menos abundante y variada que en las zonas más profundas.

Hacia las zonas más someras, la acción del oleaje sobre el fondo 
es más intensa y continuada y produce estratifi cación cruzada en 

surco y laminación paralela 
(fi gura 11.16). Las olas que 
llegan producen formas de 
fondo (ripples y megaripples) 
que migran hacia tierra, 
mientras que la resaca y los 
vientos de tierra las hacen 
migrar hacia el mar. Por su 
parte las corrientes paralelas 
a la costa (longshore) generan 
for mas de fondo paralelas a 
ella. Y, por si fuera poco, las 
mareas pueden dar lugar a 
un amplio abanico de co-
rrientes perpendiculares, 
oblicuas o incluso paralelas a 
la costa, que no es fácil dis-
tinguir de las anteriores. Teó-
ricamente, cabría esperar que 
las mareas produjesen estra-
tifi caciones cruzadas cuyos 
sets tendrían mayor extensión 
lateral, el espesor de las lámi-

Figura 11.14. Secuencias granodecrecientes arena/ar-
cilla negra similares a las de la fi gura 11.16, separadas 
por superfi cies erosivas (E). Contienen laminación pa-
ralela (L), estratifi cación cruzada de tipo hummocky 
(H), arenas bioturbadas (B), la minación cruzada de ri-
pples de oscilación (R) y carbón (C). Arenas de Neu rath, 
Mio ceno, República Federal de Alemania.

Figura 11.15. Estratifi cación cruzada hummocky en la base de una secuencia de ener gía decreciente 
generada en el shoreface. Nótense las superfi cies erosivas (e) que separan las secuencias y el material 
carbonoso (c) que por su menor peso es pecífi co se comporta como sedimento fi no a techo de las se-
cuencias. (b): bioturbación. El mango de la pala mide 3 cm de grosor. Arenas de Neurath, Mio ceno, 
República Federal de Alemania.
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nas de foreset quizá variase con cierta regulari-
dad, indicativa de la distinta energía en las 
mareas vivas y muertas, y se encontrarían las 
típicas superfi cies de pausa y reactivación e, 
incluso, las pruebas de reversión del fl ujo pro-
pias de las corrientes mareales.

En defi nitiva, las estructuras sedimentarias 
y las direcciones de corriente que indican son 
variables, según existan, o no, barras sublito-
rales (fi gura 11.17), según la intensidad de la 
resaca y según haya, o no, corrientes de marea. 
Hacia el mar predominan las secuencias ricas 
en lutita, más o menos bioturbadas; hacia tie-
rra desaparece progresivamente la arcilla y la 
arena muestra signos de remoción continuada 
(fi gura 11.13).
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Figura 11.17. Estructura interna de las barras sublitorales de la bahía Kouchibouguac (Canadá) en relación con 
las zonas de transformación de las olas (según Davidson-Arnott y Greenwood, 1976).

Foreshore o zona de batida (estrán, bajamar)

Recibe este nombre la parte de la playa inclinada hacia el mar, comprendida entre los lí-
mites de las mareas alta y baja; como la amplitud mareal varia con el ciclo lunar se toman los 
valores extremos. En las costas sin mareas y micromareales la amplitud de la zona de batida 
suele ser mucho mayor que la que se aprecia en una visita casual. De hecho, es mucho más 
extensa pues las brisas diurnas empujan diariamente agua contra la costa y producen una pe-
queña sobreelevación, o marea meteorológica.

Al pie del foreshore, en el limite con la zona sublitoral (shoreface superior), la pendiente 
disminuye y se forma un resalte o escalón (plunge step) en cuya base se acumulan los tamaños 

Figura 11.16. Estratifi cación cruzada en surco y laminación paralela de régimen 
de fl ujo alto en las facies de shoreface de las Arenas de Neurath, Mio ceno, Re-
pública Federal de Alemania.
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de grano más gruesos de entre los disponibles en la playa (fi gura 11.18). La pendiente de la 
zona de batida aumenta con el tamaño de grano como se ve en las gráfi cas construidas con 
datos de observación (fi gura 11.19), pero no hay una fórmula general que relacione ambos 
parámetros.

El proceso dominante en esta zona de la playa es la batida del oleaje, que selecciona muy 
bien el sedimento y produce laminación paralela de régimen de fl ujo alto inclinada hacia el 
mar. Como la pendiente de la playa varía continuamente, los sucesivos grupos o sets de lámi-
nas forman suaves discordancias y están separados por superfi cies erosivas fruto de los arrasa-
mientos periódicos (fi guras 11.20 y 11.21).

Otras razones para estas discordancias y erosiones es la presencia en muchas playas de 
cúspides de playa (beach cusps) que son unas alternancias de entrantes y salientes perpendicu-
lares a la costa, cuyo tamaño oscila entre unos centímetros y centenares de metros. Se deben 
a oscilaciones subarmónicas; su espaciado depende del período del oleaje incidente.

Cuando el suministro de arena es adecuado, el oleaje puede apilarla en barras y se forman 
sistemas de barra y surco (ridge and runnel) que, al migrar hacia tierra por el efecto conjunto 
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Figura 11.19. Relación entre el tamaño de grano y la pendiente de la zona de batida (foreshore) deducida a 
partir de playas del Pacífi co. Modifi cada de Del Moral, 1979.

Figura 11.20. Laminación paralela típica del foreshore (zona de batida) con sets de láminas separados por su-
perfi cies de discordancia. Compárese con la fotografía de la fi gura 11.21.

Figura 11.21. Estructura interna de las facies de fores-
hore en las Arenas de Neurath del Mioceno. Longitud 
de la palita: 30 cm.
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del oleaje y las mareas, producen estratifi cación 
cruzada tabular de gran escala en la barra y lami-
nación cruzada y fl aser en el surco (fi gura 11.22). 
A veces estas estructuras pueden superponerse 
complicando la estructura interna del foreshore «tí-
pico» (fi gura 11.23). Las playas defi citarias en are-
na carecen de estos sistemas de barra y surco, o 
bien son muy pequeños; este es un criterio sencillo 
de diagnóstico del estado del aporte y del peligro 
potencial de erosión.

En el escalón de la parte baja del foreshore se 
acumulan los mayores tamaños tanto de granos 
como de restos de organismos (valvas y caparazo-
nes). Cuando el tamaño de grano es arena o grava 
fi na, la estructura interna del escalón es estratifi -
cación cruzada apuntando hacia el mar; cuando el 
tamaño es muy grueso, sólo se encuentra la acu-
mulación. Inmediatamente hacia el mar, suelen 
formarse además ripples de oscilación de cresta rec-
ta en condiciones de baja energía ambiental. Esta 
curiosa coincidencia que sugiere a la vez energía 
alta y baja se debe al frenado brusco de la lámina 
de agua que retorna al mar, arrastrando mucho 
sedimento pendiente abajo de la zona de batida 
(backswash), cuando llega al cambio de pendiente 
y choca con las olas que se aproximan a la orilla. 
En realidad, la lámina de agua del backswash cho-
ca con la masa de agua del mar que a estos efectos 
se comporta como si estuviese quieta, aunque de 
hecho esté moviéndose, pero no en armonía con 
el agua que retorna al mar.

El foreshore de las playas de grava es más incli-
nado que el de las arenosas. La estructura interna 
es laminación paralela inclinada hacia al mar, en 
la que alternan láminas de arena gruesa y grava 
fi na con imbricación de cantos con los ejes ma-
yores orientados paralelamente a la costa. La im-
bricación apunta tanto hacia tierra como hacia 
el mar.

La berma

La berma es la parte topográfi camente más ele-
vada de la playa y separa el foreshore del backshore 
o trascosta. La berma de las playas con abundante 
aporte está bien desarrollada, pero si el aporte es 
escaso o defi citario la berma es baja o, más fre-
cuentemente, está erosionada y el límite entre el 
foreshore y el backshore es un pequeño acantilado. 
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Figura 11.22. Secuencia ideal producida por la migración hacia tierra de un 
sistema de cresta y surco (ridge and runnel) en el foreshore. La estratifi cación 
cruzada de gran escala formada por la migración de la cresta apunta hacia 
tierra, pero las direcciones de corriente en el surco suelen apuntar paralela-
mente a la costa al igual que las crestas de los ripples de oscilación. Las 
láminas de la parte alta de la secuencia se inclinan hacia el mar. Obsérven-
se las secuencias FU (positivas, +) de tamaño de grano y espesor de láminas. 
Compárese con las fi guras 23 y 24 (según Dabrio, 1982).

Figura 11.23. Estructura interna del foreshore (F) y de la berma (B) en una 
trin chera excavada en la fl echa del Rompido (Huelva). Estratifi cación cruzada 
tabular de gran escala apuntando hacia tierra (derecha) cuyas láminas están 
formadas por arenas de dos tamaños de grano: la inferior, algo más gruesa, 
es masiva y se forma cuando el nivel del agua supera la cresta (ridge) y el 
oleaje arrastra sedimento en gran cantidad; la superior, de grano mas fi no, 
presenta laminación cruzada de oscilación y se forma durante la marea alta, 
cuando el nivel del agua sobre la cresta es mas alto. Hacia arriba se encuen-
tra laminación paralela progresivamente más horizontal de la que puede ver-
se un detalle en la fi gura 11.24 tomada unos metros más hacia tierra.
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Ahora bien, no todos los cantiles erosivos tienen este origen; de hecho, el límite erosivo es un 
rasgo normal del perfi l de invierno, cuando los oleajes de temporal son más frecuentes y ero-
sionan el perfi l de la playa. Por ello este criterio debe usarse con mesura.

Tras la erosión de los temporales, el oleaje de buen tiempo arrastra de nuevo sedimento 
hacia la parte alta del foreshore devolviéndole el perfi l convexo (fi guras 11.8 y 11.23) propio 
del verano y acumulando material de grano grueso (aunque no tanto como el del escalón).

La estructura interna de la berma consiste en laminación paralela horizontal o inclinada 
hacia el mar (fi gura 11.23). En detalle, las láminas pueden mostrar microsecuencias de grano-
clasifi cación positiva de 1 a 5 cm espesor; cada una de ellas registra un episodio de inundación 
de la berma (fi gura 11.24). La berma crece por agradación vertical y alcanza una cota más 
elevada que el resto de la playa.

Figura 11.24. Detalle de las parejas de láminas con secuencia granodecreciente (FU) en la berma de la fl echa 
de El Rompido, tomada de una piel de laca. El mar queda hacia la izquierda. Explicación en el texto y en la 
fotografía 11.23.

El agua sólo cubre la berma en marea alta o cuando el empuje del viento apila agua sobre 
la orilla pero, según va aumentando su altura, es cada vez más difícil cubrirla A partir de cier-
to momento, eso ocurrirá solo durante las mareas vivas (si las hay) y luego, al continuar cre-
ciendo, hará falta algo más: una combinación de marea viva y de apilamiento extra de agua 
por viento o temporales. Es fácil darse cuenta de que la agradación será cada vez más esporá-
dica hasta que llega a un punto en el que la berma no puede cubrirse en condiciones norma-
les de buen tiempo (porque si se producen temporales, se erosionará); fi nalmente, el proceso 
de agradación se detiene.

Un rasgo característico de las llanuras costeras es la presencia de crestas de playa (beach 
ridges) separadas por suaves depresiones (swales). Las crestas corresponden a bermas más altas 
que las circundantes, que se forman por las olas y el swash en buen tiempo y cuya elevación o 
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altura topográfi ca se exagera posteriormente por acción del viento que acumula arena sobre 
ellas. La formación de sistemas de crestas de playa y surcos requiere que las bermas sean suce-
sivamente más altas y más bajas: las más altas darán lugar a las crestas de playa y las más bajas 
quedarán preservadas como las depresiones intermedias. Para que este hecho se produzca en 
condiciones de buen tiempo es necesario que las crestas de depositen en una posición topográ-
fi ca alternativamente más alta (la cresta o ridge más elevada) y más baja (la cresta más baja, que 
quedará preservada como un surco o swale). El causante de estas diferencias en la altura original 
es el nivel del mar, que fl uctúa periódicamente: los niveles del mar más altos producen crestas 
en posiciones topográfi camente más altas, mientras que niveles comparativamente más bajos 
producirá crestas a un nivel topográfi co más bajo, que se observan luego como surcos (swales). 
En este proceso juegan un papel esencial las diferencias de recorrido de las olas en la zona de 
batida (run-up) durante las oscilaciones del nivel del mar del orden de unos pocos decímetros.

Este mecanismo explica la disposición quasi paralela y más o menos continua de las cres-
tas en las llanuras costeras progradantes (fi gura 11.25), pero las fotografías aéreas revelan su-
perfi cies erosivas que truncan ese modelo regular. En sección, las superfi cies erosivas son muy 
planas y se limitan a arrasar la parte alta del sistema de crestas y surcos, que puede reconocer-
se fácilmente bajo ellas (fi gura 11.25). La erosión se asocia a subidas del nivel del mar que 
tienden a destruir las crestas depositadas con nivel del mar algo más bajo. El proceso erosivo 
se debe a cambios en las condiciones ambientales, especialmente la intensidad de los tempo-
rales, las direcciones de aproximación del oleaje y la deriva litoral

Backshore (trascosta)

El backshore o trascosta es una zona relativamente plana, suavemente inclinada hacia tierra. 
Recibe sedimento durante los eventos de nivel del mar más alto, típicamente durante los tem-
porales; por ello el tamaño de grano y la altura topográfi ca decrecen desde la berma hacia 
tierra. Su estructura interna es laminación paralela discontinua y cruzada, asociadas a micro-
secuencias granodecrecientes (fi guras 11.26 y 11.27). Suele haber bioturbación por raíces de 
plan tas, cangrejos y otros animales terrestres tales como pulgas de arena. A mayor escala mues-
tra superfi  cies erosivas generalmente planas que separan sets discordantes de laminación para-
lela o cruzada de ángulo bajo.

En la superfi cie del backshore se aprecian los restos de antiguas bermas y canalillos (runnels) 
que se rellenaron cuando las barras (ridges) se soldaron a la berma. En los canalillos se conser-
van ripples y megaripples que migran paralelamente a la costa o hacia el mar siguiendo las di-
recciones del drenaje local.

En períodos de buen tiempo el backshore está sujeto a defl ación eólica por las brisas y 
vientos diurnos que remueven la arena y la acumulan en las dunas costeras o la arrastra al 
lagoon o el mar. La defl ación forma niveles de acumulación (lag) de cantos, restos esqueléticos 
(esencialmente valvas de lamelibranquios) y minerales pesados (magnetita entre otros) que el 
viento es incapaz de movilizar. Otro límite a la acción eólica es el encostramiento superfi cial 
de salitre que suele dejar el agua al evaporarse. Esta débil costra protege la superfi cie y permi-
te que la arena se acumule en ripples eólicos. Cuando se produce una nueva inundación, estas 
super fi cies suelen quedar marcadas por niveles de pequeños huecos donde estuvieron las bur-
bujas de aire.

Dunas eólicas costeras

Las crestas de playa ofrecen asiento a la vegetación siempre que ésta sea capaz de sopor-
tar los suelos pobres y relativamente salinos (espartina, etc.) y sirven como núcleos de acumu-
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Figura 11.25. Mapa del sistema de crestas de playa de Roquetas (Almería), unidades de progradación diferenciadas y superfi cies que las 
delimitan, con dos secciones que muestran la disposición vertical de las unidades y (recuadros) las partes observadas en sendas trincheras 
excavadas para los cimientos de edifi cios, con la posición de las muestras para C14 y las edades calibradas obtenidas. Nótese que la esca-
la vertical de los cortes está muy exagerada (simplifi cado de Goy et al., 2003).
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lación de la arena arrastrada desde el backs-
hore, las playas del lagoon y las depresiones 
entre las crestas.

La estructura interna es estratifi cación 
cruzada plana o en surco, de gran escala (fi -
gura 11.28), laminación paralela horizontal 
o inclinada, o estratifi cación cruzada de alto 
ángulo, normalmente compuesta. Las lámi-
nas del foreset pueden mostrar desplomes, 
generalmente de pequeña escala, pisadas de 
animales y bioturbación por raíces que, en 
muchos casos, favorece la cementación.

Las dunas eólicas litorales pueden for-
mar largos cordones cuya altura puede ser 
de 10 a 20 metros. Están separados por de-
presiones o «corrales» interdunares en los 
que el sedimento suele aparecer bioturbado 

por vegetación mayormente herbácea y contener cierta cantidad de materia orgánica (restos 
de plantas), cenizas vegetales e incluso restos de troncos, a veces in situ. Ejemplos caracterís-
ticos son los de Matalascañas (Huelva) en el golfo de Cádiz, cuyas dunas alcanzan decenas de 
metros de altura y las del Aculadero, en la desembocadura del río Guadalete a las que corres-
ponde la fotografía de la fi gura 11.28.

Figura 11.26. Esquema de la estructura interna de los sedimentos de backshore 
cons tituida por laminación paralela difusa y alguna estratifi cación cruzada, niveles 
de conchas y de acumulación de minerales pesados y bioturbación por animales y 
raíces.

Figura 11.27. Detalle de las facies de backshore en las Arenas de 
Neurath (Mio ceno).

Figura 11.28. Dunas eólicas costeras pleistocénicas en la playa del 
Aculadero (Cádiz) con grandes láminas de avalancha bioturbadas por 
raíces a cuyo favor se ce menta algo la arena gruesa que forma las 
dunas y terminaciones en artesa. Existen dos niveles de dunas (d) 
separadas por superfi cies erosivas (e) edafi zadas.

Washover fans (abanicos de sobrepaso)

Los cordones de dunas litorales constituyen la mejor defensa de la costa porque se com-
partan como un enorme depósito de arena susceptible de ser erosionado y repuesto. A pesar 
de todo, las olas de temporal pueden romperlos y el agua cargada de sedimento penetra por 
esas roturas o corredores y, al expandirse el fl ujo en el lagoon o en depresiones tras las dunas, 
deposita abanicos de arena (washover fans) de unos centenares de metros de radio.
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Este proceso es frecuente en costas sin dunas o con los cordones dunares dañados, y, sobre 
todo, en contextos transgresivos si el aporte sedimentario no compensa la elevación relativa 
del nivel del mar. En este caso la isla barrera va retrocediendo y los sedimentos removidos de 
ella van invadiendo progresivamente el lagoon.

La estructura interna de los abanicos registra la deceleración brusca del fl ujo turbulento al 
expandirse en un ambiente tranquilo que puede estar inundado, o no, durante los temporales. 
Cuando al abanico se forma en zonas inundadas (por ejemplo, un lagoon) la estructura inter-
na cambia de laminación paralela de alto régimen de fl ujo a estratifi cación cruzada (delta fo-
reset) (fi gura 11.29A). Si la zona no está inundada, la estructura suele ser más simple y domi-
na la laminación paralela (fi gura 11.29B).
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Figura 11.29. Estructura interna de washover fans: arriba, en áreas inundadas de lagoon con desarrollo de estra-
tifi cación cruzada y abajo, en áreas deprimidas no inundadas con dominio de laminación paralela. Escala vertical 
muy exagerada. Mo difi cado de Schwartz, 1975.

Normalmente el abanico de washover está formado por varias unidades que corresponden 
a sucesivas inundaciones o sobrepasos de la isla barrera; por eso se acuñan en facies de lagoon, 
o contienen sedimentos eólicos intercalados, niveles de raíces, pisadas de animales, o superfi cies 
de ripples de oscilación cuyas crestas no tienen nada que ver con la estructura del abanico sino 
con la distribución de los vientos y oleajes locales que retocan la superfi cie del abanico en las 
últimas fases del temporal.

En sedimentos fósiles los washover fans forman cuerpos plano-convexos aislados o coales-
centes en cuyo caso se adaptan a las formas lenticulares dejadas por abanicos de eventos ante-
riores. En sección longitudinal parecen como cuñas que se interdigitan con los sedimentos de 
lagoon (fi guras 11.30A y 11.31). Cuando la inundación es más frecuente y generalizada, como 
sucede en las costas sometidas a transgresión, la morfología de los abanicos se difumina y se 
forman mantos de sobrepaso (fi gura 11.30B). Si la costa es mesomareal y se forman llanuras 
de marea en el lagoon, los sedimentos de washover fan se intercalan predominantemente hacia 
la parte alta de las secuencias de lagoon y llanura mareal, en contraste con las de deltas ma-
reales que suelen ocupar las partes más bajas de éstas (ver más adelante fi gura 11.34).

El corredor por el que penetra el agua está limitado por una superfi cie erosiva y suele con-
tener en su interior otras cicatrices erosivas que corresponden a distintos episodios, cada uno 
de los cuales incluye varios eventos de inundación. Las cicatrices están jalonadas por lags de 
cantos y restos bioclásticos. La estructura interna es laminación paralela y estratifi cación cru-
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Figura 11.30. Morfología de las unidades originadas por sobrepaso (overwash) de islas barrera y relaciones con 
las facies de lagoon (en gris). A: Abanicos individualizados enraizados en corredores independientes, pero cada 
uno formado por diversos episodios de inundación y secciones características. B: Manto de sobrepaso cuando la 
inundación de la isla barrera es general. Nótese que las escalas verticales están muy exageradas y los rasgos 
sedimentarios muy esquemáticos para mejor comprensión.

Figura 11.31. Cuñas de 
sedimento generadas 
por la retrogradación de 
una isla barrera y la pro-
gresiva ocupación del 
lagoon (L) por los sedi-
mentos de un washover 
fan (WF). Sorbas (Alme-
ría). Compárese con la 
sección longitudinal de 
la fi gura 11.30A.
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zada en surco orientada hacia tierra (fi gura 11.32). A techo, las facies de corredor de washover 
están cubiertas por facies de foreshore, backshore o dunas eólicas que son las que forman la par-
te alta del perfi l de la playa. El potencial de preservación de estos rasgos se acrecienta cuando 
hay cementación temprana porque favorece la conservación de los pequeños taludes ero sivos.

Canales o bocanas (tidal inlets) y deltas mareales asociados

El concepto de isla barrera está ligado al de las interrupciones entre ellas: los canales a 
través de los cuales se comunican el lagoon y el mar. El continuo uso de esos canales en ambas 
direcciones suele conducir a la formación de acumulaciones arenosas en ambos extremos, que 
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Figura 11.32. Detalles de un corredor y una sección de un abanico de arena de washover fan en Sorbas y modelo de desarrollo de washover 
fans durante una subida relativamente lenta del nivel del mar. Se forman varios abanicos apilados lateral y verticalmente debido a la repe-
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convexo. Modifi cado de Roep et al., 1998.
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se conocen como deltas mareales (fi gura 11.33A). Uno se debe a la acción de la marea llenan-
te o fl ujo, que se expande hacia el lagoon y por ello se denomina delta de fl ujo (fl ood delta); 
el otro es generado por la vaciante o refl ujo y se extiende hacia el mar, conociéndose como 
delta de refl ujo (ebb delta). El desarro llo preferencial de uno u otro se liga con la relación que 
exista entre el rango mareal y la energía del oleaje (fi gura 11.33B). En efecto, el delta de re-
fl ujo está infl uido por el oleaje y por las corrientes de deriva litoral, mientras que el de fl ujo 
está fuera del alcance de éstas por estar protegido por la barrera.

El sistema de canal y deltas no es estático, sino que se desplaza a lo largo de la costa a 
favor de la deriva litoral, disecando y removiendo los depósitos de la isla barrera. Esto supone 
que, a partir de una cierta cota bajo el nivel del mar que coincidiría más o menos con la pro-
fundidad de la base del canal, habría un cambio total de las secuencias que cabría esperar a 
partir de las descripciones anteriores. Una condición esencial para que se conserven las secuen-
cias de playa tales como las expuestas es que existan pocos canales mareales y que éstos perma-
nezcan lo más estáticos posible pues, en caso de existir, sus depósitos tienen un elevado po-
tencial de preservación.

Es de destacar que pueden existir canales sin deltas mareales en sus extremos pero no del-
tas aislados, sin canales mareales que los alimenten. Este es un buen criterio para deducir la 
situación de los antiguos canales o inlets en fotografía aérea, a partir de las cuñas arenosas 
asociadas a los deltas de fl ujo, que suelen distinguirse muy bien sobre los depósitos de lagoon 
o llanura mareal.

Los canales o caños (pasos) mareales se disponen transversalmente a la isla barrera y se 
desplazan lateralmente, erosionando en un margen y depositando en el otro, de modo pare-
cido a los meandros fl uviales. La morfología del sistema de crestas de playa refl eja claramente 
esta situación en fotografía aérea (fi gura 11.34), pero en ejemplos fósiles en los que sólo se 
cuente con secciones hay que recurrir al análisis de facies con especial atención a la distribución 
de las paleocorrientes. Cuando migran las bocanas producen secuencias (fi gura 11.34) cuyas 
características generales son parecidas a las de los deltas mareales. En ellas se distinguen dos 
partes: la inferior con base canalizada y depósitos groseros de abandono (lag), una facies de 
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por la migración del canal mareal o bocana (modifi cado de Hoyt y Henry, 1965) y la secuencia característica resultante. Modifi cada de Ku-
mar y Sanders, 1974.



Playas

467

canal con estratifi cación cruzada bipolar de mediana escala tabular y en surco y superfi cies de 
truncadura de ripples. En el ejemplo fi gurado domina la corriente de refl ujo (la sección está 
orientada con el mar a la izquierda). El espesor de los sets dis minuye hacia arriba. El resto de 
la secuencia presenta rasgos mixtos de marea y oleaje, pues los principales agentes dinámicos 
son los de playa y duna eólica que se instalan sobre el canal relleno y retocan la parte alta de 
sus depósitos.

En una sección longitudinal de la isla barrera la unidad de relleno del canal de marea apa-
recerá como un cuerpo tabular con estratifi cación cruzada de gran escala del tipo épsilon, de-
bida a la acreción lateral, cuya zona bajo el nivel del mar mostraría dominio de las corrientes 
de marea de direcciones mas o menos perpendi culares a la costa mientras que la zona sobre el 
nivel del mar mostraría rasgos propios de playa y cordones de dunas (fi gura 11.34). Un crite-
rio simple para distinguir estas facies de la de point bar de ríos meandriformes es la bipolaridad 
de las corrientes en las facies de acreción lateral, frente a las unidireccionales de los meandros.

Los deltas de marea aparecen preferentemente en costas micro o mesomareales. Un rasgo 
dinámico esencial, que tiene mucho que ver con su morfología posterior, es que las corrientes 
de fl ujo y refl ujo que los depositan siguen caminos diferentes, debido a que las partes de los 
deltas que quedan cubiertas por el agua y, por ende, el campo sobre el que pueden actuar las 
corrientes, varían mucho de pleamar a bajamar, cuando se alcanzan las máximas velocidades 
de corriente.

Los deltas de fl ujo presenten una forma típica de parábola abierta hacia el mar, bordeada 
por canales de refl ujo. Esta morfología está relacionada con la separación de las corrientes 
mareales: el fl ujo puede pasar sobre la rampa y el bajío del delta cuando alcanza su máxima 
velocidad cerca de la pleamar, produciendo sand waves y megaripples; el refl ujo, por el contra-
rio, alcanza su máximo cuando parte del delta está ya emergido y la corriente se ve obligada 
a desviarse hacia los márgenes del delta donde acumula sand waves (fi gura 11.35). Una secuen-
cia ideal mostraría megaripples migrando en sentidos opuestos correspondientes a los depósitos 
inicia les del delta, un intervalo de sand waves migrando hacia tierra (estratifi cación cruzada 
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tabular de gran escala) y megaripples migrando hacia el mar, que representa la sedimentación 
previa al desarrollo del «escudo» o parábola del bajío deltaico y, a techo, estratifi cación cruza-
da tabular de gran escala (sand waves) migrando hacia tierra, el espesor de cuyos sets decrece 
hacia arriba, representando los depósitos de la rampa deltaica de fl ujo (fi gura 11.35). No obs-
tante, las secuencias concretas pue den variar de unas partes a otras del delta.

La morfología de los deltas de refl ujo, por el contrario, puede ser muy va riable, pues a la 
separación de corrientes se superpone la interferencia con el oleaje y las corrientes generadas 
por el viento. Ello produce una mayor complejidad de estructuras y paleocorrientes y no es 
fácil establecer una secuencia característica.

El potencial de preservación de los deltas de marea es muy variable: los de fl ujo quedan 
abandonados progresivamente al desplazarse el canal que los nutre y como no hay en el  lagoon 
agentes capaces de removerlos, permanecen como extensiones hacia tierra de la isla barrera, 
con una profundidad menor que la del lagoon. Por eso son colonizados fácilmente por la ve-
getación halófi ta y sirven de asiento a marismas y llanuras mareales. Por el contrario, los del-
tas de refl ujo se mueven continuamente a lo largo de la costa bajo el infl ujo de la deriva lito-
ral, de modo que sus depósitos son reciclados continuamente. Un caso especial es cuando se 
cierra un inlet de una isla barrera o en el entronque de una fl echa litoral (spit); en esas circuns-
tancias la deriva litoral remueve el depósito con bastante rapidez y lo acarrea costa abajo has-
ta el extremo de la fl echa o de la isla, donde lo acumula haciéndolas crecer con inusitada ra-
pidez. Las modifi caciones morfológicas de la fl echa del Rompido (Huelva) en los últimos dos 
siglos ilustra muy bien este proceso (fi gura 11.36).

Debe tenerse en cuenta que los texturas y las estructuras sedimentarias de los depósitos de 
deltas mareales y de los rellenos de canales mareales son muy se mejantes y su distinción debe 
basarse, sobre todo, en la geometría y en la posición estratigráfi ca.

Lagoon

El tercer conjunto morfológico de las costas con islas barrera es la laguna, que suele cono-
cerse habitualmente con el término inglés de lagoon. Lateralmente pasa a diversos subambien-
tes: la parte de atrás de la isla barrera (backbarrier) con washover fans y deltas de fl ujo, las 
llanuras y canales de marea o las playas que pueden fl anquearlo, los ambientes palustres con 
vegetación en climas húmedos o las sabkhas en climas áridos.

Las características sedimentarias son muy variables en función del clima, la amplitud 
mareal y el comportamiento progradante o transgresivo de la costa. El sedimento más fre-

estadio 1

delta de flujo

bocana
isla barrera

lagoon

delta de reflujoderiva litoral deriva litoral

flecha litoral flecha litoralisla barrera

flujo
reflujo

transporte de
sedimento

tierra firme

estuario
marismas

deriva litoral

deltas de flujo
abandonados

estadio 2 estadio 3

Figura 11.36. Evolución de los deltas mareales en unas islas barrera que se van soldando, inspirada en el caso de la fl echa de El Rompido 
(Huelva). Los deltas de fl ujo quedan preservados y sirven de asiento a marismas, mientras que los deltas de refl ujo son destruidos por la 
deriva litoral y sus sedimentos contribuyen a ir cegando las bocanas situadas deriva litoral abajo hasta llegar a incorporarse fi nalmente al 
extremo de la fl echa resultante de la unión de las islas barrera, que prograda rápidamente. El antiguo lagoon se colmata progresivamente 
con sedimentos de llanuras mareales (marismas).



Playas

469

cuente es de grano fi no incluyendo microsecuencias granodecre cientes que refl ejan la decan-
tación del material aportado durante los períodos de inundación o tempestad. Normalmen-
te presenta laminación paralela textural o de co lores (fi gura 11.37) porque el depósito se 
lleva a cabo en aguas tranquilas, ya que la isla barrera protege el lagoon del oleaje marino. El 
grado de bioturbación es muy variable y puede llegar a destruir la estructura interna original. 
Es frecuente encontrar pisadas de vertebrados. La ausencia de bioturbación es un indicio de 
condiciones restringidas en el lagoon y de ausencia de fauna bentónicas a causa de problemas 
de sali nidad o anoxia. En estos casos pueden aparecer restos fósiles bien preservados, per-
tenecientes, incluso, a organismos ajenos al lagoon o nectónicos, pues no hay carroñeros que 
los destruyan.

Figura 11.37. Depósitos laminados con microsecuencias granodecrecientes y laminación textural y de color. Mio-
ceno terminal (Sorbas, Almería).

En los lagoones situados en regiones con climas húmedos la vegetación es más abundante 
y es probable que aparezcan muchos restos vegetales o materia orgánica que constituye una 
roca madre potencial de hidrocarburos sobre todo gaseosos (véase también McCubbin, 1982). 
Probablemente la salinidad decrecerá con frecuencia si las precipitaciones son altas y se encon-
trarán sedimentos lacustres asociados.

Por el contrario en climas áridos la vegetación y la materia orgánica son más escasas: hay 
menos restos vegetales y la biota refl eja los cambios drásticos de salinidad, llegando a aparecer 
moldes de cristales de evaporitas e, incluso, grietas de desecación rellenas de sedimentos de las 
ulteriores fases de inundación

A este sedimento fi no se añaden los procedentes de los ambientes circundan tes que se 
intercalan en la sucesión estratigráfi ca. Considerando varias colum nas, las intercalaciones de 
sedimentos de deltas mareales de fl ujo, relleno de canal y, sobre todo, abanicos de arena (was-
hover fan) se hacen más abundantes hacia la isla barrera y pueden llegar a encontrarse las cuñas 
arenosas de las playas o las llanuras mareales de la parte de atrás de la isla barrera y los sedi-
mentos eólicos. Hacia el continente aumentarán las facies de llanura y canal mareal, lacustres, 
palustres o de sabkha, haciéndose más escasos los anteriores (fi gura 11.38). Algo se mejante 
ocurrirá en secuencias transgresivas y progradantes (regresivas) respecti vamente, pues éstas 
suponen un desplazamiento de los subambientes.
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Resumen

Los sistemas de islas barrera, fl echas litorales y marismas (llanuras mareales) presentan una 
gran variedad de ambientes sedi mentarios (fi gura 11.12). Se distingue una zona arenosa do-
minada por las olas, aunque con reto que de las corrientes mareales, y otra areno-arcillosa, más 
tranquila, en la que el principal inductor es la variación periódica de nivel por la oscilación 
mareal.

Los aspectos principales a retener son:

• El papel protector de las playas, islas barrera y fl echas litorales, que absorben la energía 
del oleaje que mueve la arena continuamente.

• El carácter dinámico y móvil del sistema, cuyos ambientes sedimentarios cambian in-
cluso a la escala de la vida humana (decenas de años).

• La inestabilidad de los límites de las áreas de «dominio» de los diversos agentes. Los 
límites se establecen con respecto a niveles del mar o de las mareas que se consideran 
«normales»: por ejemplo, se habla de zona supramareal, dunas litorales, etc. Pero la di-
námica del medio incluye mareas y tor mentas excepcionales que, además, pueden coin-
cidir, y que causan cambios mayores de subam bientes, inundaciones generalizadas y 
destruccio nes parciales de los perfi les estables en buen tiempo. El efecto es más dramá-
tico en costas transgresivas, es decir donde el nivel del mar asciende, como la oriental 
de Estados Unidos. Mención aparte merecen los efectos de los tsunamis, que pueden 
iniciar cambios morfológicos de gran magnitud.

• Las diferencias litológicas de los depósitos en los diversos subambientes y los contrastes 
laterales y verticales causados por rellenos de incisiones (canales, erosiones) y por apila-
miento vertical (des plazamientos del sistema costero). Ello supone notables diferencias 
de compactación y com portamiento mecánico que deben preverse en los estudios actua-
les y en materiales fósiles.

• La evolución temporal. Las oscilaciones del nivel del mar inducen transgresiones y re-
gresiones que resultan en solapamientos de facies y notables diferencias entre la morfo-
logía superfi cial y la arquitectura tridimensional de facies en el subsuelo. Los estudios 
de evolución en tiempos históricos, los sondeos someros y los perfi lajes eléctricos ayudan 
a determinar correctamente las asociaciones reales.

El sedimento que nutre el sistema morfosedimentario proviene de la deriva litoral que lo 
toma de las desembocaduras de los ríos y de la destrucción de acantilados u otras formas cos-
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Figura 11.38. Secuencias representativas de un lagoon con depósito de washover fans (WF) enraizados en la 
parte trasera de la isla barrera (backbarrier: BB) y canales mareales (CM). En el ejemplo, el retroceso de la isla 
barrera produce, fi nalmente, la erosión de las partes altas de las secuencias.



Playas

471

teras previas (fi gura 11.10). A partir de la isla barrera se extienden varios subambientes alar-
gados más o menos paralelamente a la costa en los que, a grandes rasgos, disminuye la granu-
lometría en dirección al mar.

CASOS ACTUALES

El estudio del litoral es de un gran interés y los geomorfólogos e ingenieros le han dedi-
cado mucha atención pero, normalmente, sin tener en cuenta el factor temporal, es decir, las 
secuencias sedimentarias y su potencial de preservación.

Las costas de la Península Ibérica ofrecen un amplio muestrario de casos, con amplitudes 
micromareales en el Mediterráneo y mesomareales e incluso, localmente, macro mareales en el 
Atlántico. La costa presenta variados regímenes hidrodinámicos y direcciones de aproximación 
de los frentes de oleaje. Normalmente suele ser afectada por derivas litorales lo que les presta 
mayor interés. A titulo de ejemplo, se pueden considerar el golfo de Mazarrón, representativo 
de las costas micromareales levantinas y la costa de Huelva, con sus prominentes derivas lito-
rales, que puede ilus trar la costa mesomareal atlántica.

La costa de El Puerto de Mazarrón (Murcia)

Es una costa cuyo rango mareal es menor de 10 cm aunque las brisas diurnas lo pueden 
aumentar hasta los 20 cm a mediodía en buen tiempo. El agente principal de la dinámica 
litoral es el oleaje de baja energía, pues está expuesta sólo a los vientos del segundo y tercer 
cuadrantes (SE y SW) con un área de construcción de olas (fetch) relativamente pequeña; el 
70% del oleaje no supera los 70 cm. La pendiente de la costa hasta los 20 m de profundidad 
oscila entre 1,5 y 3%, no existen barras sublitorales arenosas y el fondo está colonizado por 
Posidonia meditarránea (L.) Delile entre 1,5-2 y 15-20 m. La deriva litoral redistribuye el 
aporte de arena y grava de las ramblas. Los fi nos siguen camino hacia el shoreface.

A principios del Holoceno la costa se situaba al norte de la actual y frente a ella emergían 
varios islotes rocosos que se unieron pronto a tierra fi rme mediante tómbolos, formando pla-
yas en concha entre promontorios rocosos con una disponibilidad limitada de sedimento, pues 
los cabos reducen mucho la deriva litoral, aunque en condiciones extremas puede rebasarlos. 
La arena se mueve hacia el este o el oeste de las playas en concha a instancias de los tempora-
les del SW y SE respectivamente y las derivas litorales opuestas se compensan, permaneciendo 
el sistema en equilibrio dinámico (fi gura 11.39). Cual quier modifi cación en la forma o tama-
ño de las cabos hará que una (o ambas) derivas transporte menos sedimento y la arena se 
acumulará al socaire del promontorio que más protección ofrezca, de donde la deriva debili-
tada no podrá sacarlo.

Esto es lo que ha ocurrido en la playa de La Isla (fi gura 11.40) a partir de los vertidos de 
escombros de minería en el Gachero y de la construcción del puerto deportivo en el otro ex-
tremo de la concha. Como resultado de la acumulación anormal de arena en las zonas resguar-
dadas por los cabos se ha producido una erosión en el centro de la concha destruyéndose el 
tómbolo sumergido bajo el que apareció un pecio fenicio muy bien preservado. La necesidad 
de proteger las construcciones (que por otra parte se situaban a distancias indebidas de la ori-
lla) y garantizar el uso de las áreas de recreo veraniego ha llevado a la Administración a planear 
y presupuestar costosas obras que no contemplan, sin embargo, la eliminación de los impactos 
causantes del problema.

También la playa de El Puerto muestra una deriva litoral hacia el sur que se alimenta con 
la destrucción del delta de la Rambla de Los Lorentes situada en su extremo norte (fi gu-
ra 11.41). Al construirse el puerto pesquero aumentó el efecto de protección del Cabezo de 
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Los Aviones y se produjo erosión en el centro de la concha y aterramiento del puerto, que han 
requerido cuantiosas inversiones destinadas a cambiar la morfología litoral y ofrecer más re-
cursos turísticos, sin que se eliminase la raíz del problema. A la construcción de los tres diques 
exentos se unió la de un dique de contención de arenas para cerrar la entrada norte del puer-
to, que se aprovechó para radicar diversas infraestructuras socio-deportivas.

La costa de Huelva

Este segmento de costa mesomareal (rango medio 3 m) se caracteriza por una activa deri-
va litoral hacia el este y sudeste inducida por los vientos dominantes y las borrascas del Atlán-
tico, sumadas a la corriente superfi cial de agua atlántica que entra en el Mediterráneo, cuyas 
direcciones están controladas por la morfología general de la costa del sudoeste peninsular.

A lo largo del Holoceno se han acumulado islas barrera, lagoones y fl echas litorales que 
bloquean parcialmente las entradas de los estuarios del Guadiana, Piedras, Tinto-Odiel, Gua-
dalquivir y Guadalete favoreciendo la formación de marismas o llanuras mareales (fi gura 11.42). 
Las fl uctuaciones del aporte debidas a los cultivos, desforestaciones y construcción de embal-
ses han dado lugar a progradaciones y retrocesos notables de estos sistemas costeros.

Una de las áreas más interesantes de esta costa es la fl echa de El Rompido, que crece acti-
vamente hacia el este. Al estudiar la estructura refl ejada en los sistemas de crestas de playa 
colonizadas por vegetación y las depresiones entre ellas se pueden apreciar tres confi guraciones 
distintas (fi guras 11.43 y 11.44). Ello parece ser el refl ejo de mecanismos diferentes, pues la 
fl echa crece por la acción combi nada de las olas y de las mareas (fi gura 11.45). Las olas mue-
ven sedimento paralelamente a la costa generando crestas de playa que se curvan en el extremo 
de la fl echa, mientras que las mareas tienden a producir canales (inlets) en los que el agua y el 
sedimento se mueven más o menos perpendicularmente a la costa.
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Figura 11.42. Esquema morfológico del golfo de Cádiz, direcciones de oleaje más representativas y procesos litorales registrados. 
Modifi cada de Zazo et al., 1992.
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Figura 11.43. Fotografía aérea de la fl echa de El Rompido (ER) en Huelva en 1973. Se ha marcado con trazos blancos la zona de bajíos 
incorporada desde esa fecha. La orientación de los sistemas de crestas (c) y de depresiones (d) con respecto a la dirección general de la 
costa, permite diferenciar tres fases de crecimiento. Las fl echas indican la posición del antiguo inlet de El Rompido (I) frente a los restos 
del delta de fl ujo (F) y la posición del delta de refl ujo (R) de la Alma draba (A) que se ha erosionado desde fi nales del siglo pasado (basado 
en Dabrio et al., 1987).
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Figura 11.44. Mapa simplifi cado de la Flecha de El Rompido (río Piedras) con la situación de las muestras y las edades calibradas de ra-
diocarbono. H-3 y H-4 son las fases de progradación que se citan más adelante. Modifi cada de Zazo et al., 1994.
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El cambio de agente de transporte dominante parece deberse a la distinta cantidad de se-
dimento disponible por las olas y las mareas, pues no resulta plausible que se hayan modifi -
cado mucho la energía media del oleaje o el rango mareal en tan poco tiempo.

El sector occidental, frente a El Rompido (ER), fue el primero en formarse y lo hizo du-
rante un período de aparente predominio mareal que originó sistemas de crestas y depresiones 
perpendiculares a la costa. Ello se debe a que el cierre de los canales de la Antilla y del Piedras 
forzó a que todo el prisma mareal del estuario y los lagoones costeros fl uyera por el frente de 
la fl echa recién creada (fi gura 11.36).

El sector central muestra un predominio aparente del oleaje manifestado en la tendencia 
de las crestas a disponerse paralelamente a la costa. Ello se debe a que el canal se había adap-
tado al nuevo caudal y a que las olas erosionaban los antiguos deltas de refl ujo de los canales 
(inlets) que se habían colmatado. La deriva litoral barría la arena hacia la punta de la fl echa 
poniendo mucho sedimento a disposición de las olas que lo incorporaron a las crestas de pla-
ya. Aguas abajo de la terminación de la fl echa hay una pequeña zona erosiva que se desplaza 
costa abajo el crecer la fl echa.

El sector oriental es el más reciente y el sistema de crestas y surcos tiende de nuevo a dis-
ponerse normal a la orilla, sugiriendo un nuevo predominio aparente de las mareas. La causa 
puede residir en que durante las faenas de recolección de bivalvos en el frente de la fl echa 
(Punta del Gato) se ponen en suspensión grandes cantidades de sedimento que se mueven por 
la acción mareal.

La disponibilidad de sedimento por uno u otro proceso costero potencia su actuación y 
rompe el equilibrio en uno u otro sentido, sin que varíen apre ciablemente sus valores absolu-
tos. Los cambios pueden darse en ambos sentidos y ser repetitivos.
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Figura 11.45. A: Modelo dinámico del funcionamiento de la fl echa de El Rompido. La acción combinada del oleaje, que incide oblicuamen-
te, y de la onda de marea genera una activa deriva litoral hacia el este que acumula arena en la desembocadura del río Piedras que actúa 
como trampa de sedimento y hace crecer la fl echa hacia el este. El oleaje acumula la arena en barras (BO) separadas por surcos (s) y que 
acaban por soldarse a la berma para generar las crestas de playa. La acción del las corrientes de fl ujo y refl ujo excava canales en el bajío y 
genera grandes megaripples orientados de acuerdo con ellas. Los deltas de fl ujo son destruidos por las activas corrientes del estuario, mien-
tras que los de refl ujo son modela dos por las olas que tienden a devolver la arena contra la costa. (OR) olas pro ducidas por los vientos  terrales 
y olas refl ejadas en la costa, que actúan sobre la parte interna de la fl echa. B: Cronología de la formación de las crestas y los surcos entre 
1956 y 1996. El color gris claro indica los surcos mayores. C: Relación del clima con la generación de crestas y surcos de playa. La acti-
vidad ciclónica se expresa en velocidades y frecuencias de los vientos del tercer cuadrante (SW) en otoño e invierno. B y C: modifi cadas de 
Rodríguez Ramírez et al., 2000.
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La intensa deriva litoral da lugar a otros problemas, pues las desembocadu ras de los ríos y 
los canales mareales actúan como trampas de sedimento y provocan erosiones aguas abajo 
respecto a la deriva (fi gura 11.11). En estado natural el sistema había llegado a un estado de 
equilibrio que permitía el paso de sedimento de uno a otro lado de esos obstáculos. La cons-
trucción de espigones destinados a estabilizar los márgenes de los canales y diques de conten-
ción de arenas ha desencadenado en los últimos años un proceso de acumulación de arena 
aguas arriba del obstáculo y de rápida erosión aguas abajo. La causa es que la interrupción del 
transporte de sedimento a cargo de la deriva litoral no hace que ésta desaparezca sino que al 
cesar la recarga se genera un défi cit que conduce rápidamente a la degradación y a la erosión 
costera. Cualquier solución debe partir de la base de que hay que garantizar el paso de arena 
de un lado al otro del obstáculo (by pass) de modo que se compense de algún modo la degra-
dación inducida por la deriva. Si esto no se tiene en cuenta, los daños pueden aumentar al 
aplicar un remedio inadecuado. Como ejemplo de lo que no debe hacerse, se han construido 
allí nuevos espigones en las zonas afectadas por la erosión, con lo que se consigue detenerla 
en esos puntos pero se traslada el problema al último de ellos en la dirección de la deriva lito-
ral. La costa adquiere en poco tiempo la forma de peine cuyos dientes evidencian el fracaso 
de una planifi cación inadecuada. En la costa de Matalascañas, el impacto se ha mitigado por 
la periódica adición artifi cial de arena; una serie de postes de control permiten medir el estado 
de degradación de los perfi les de playa y alimentan un modelo matemático.

En síntesis, los estudios de dinámica litoral en ambientes sedimentarios actuales revisten 
un gran interés pues ayudan a entender los procesos sedimentarios y facilitan la interpretación 
de secuencias fósiles, además de dar una idea del orden de magnitud de los procesos y de la 
velocidad con que se realizan. Todo ello debe llevar a una mejor comprensión de los modelos 
sedimentarios (fi gura 11.46).

Figura 11.46. Diagrama de fl u-
jo de los principales factores 
que controlan la morfología 
costera y las conclusiones im-
plicadas para ulteriores estu-
dios dinámicos y de ingeniería 
costera. Algo modifi cado de 
Dabrio y Polo (1987).
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EJEMPLOS FÓSILES: LA SECUENCIA DE PLAYA

En los estudios de costas fósiles el material de trabajo habitual es el afl oramiento, en el que 
se pueden observar secuencias sedimentarias y, si el tamaño lo permite, la forma de los cuerpos 
sedimentarios y los dispositivos tridimensionales.

Estos rasgos y las secuencias resultantes dependen del comportamiento del nivel del mar 
y del aporte sedimentario durante el depósito de esos materiales. Por ello, antes de entrar a 
discutir las secuencias hemos de dedicar unas líneas al nivel del mar, los cambios que experi-
menta y las causas que los fuerzan.

El nivel del mar

El nivel medio del mar tiene mucha im-
portancia en nuestras vidas (y no sólo por 
las visiones alarmistas de un futuro enchar-
cado) pues sirve de base (datum) de los le-
vantamientos topográfi cos, partiendo de la 
base de que el nivel es inmutable, lo cual se 
sabe hoy día que no es cierto. España utili-
za el nivel medio del Mediterráneo en Ali-
cante, donde el rango mareal es «casi» cero. 
No obstante, los mareógrafos registran di-
ferencias de varios decímetros en el curso 
del año, con máximas en otoño y mínimas 
a primeros de año (las «secas» de enero). 
Están causadas por variaciones de presión 
atmosférica, evaporación, densidad del agua 
(que, a su vez, es función de la temperatura 
y la salinidad del agua) y el intercambio de 
masas de agua entre el océano Atlántico y 
el mar Mediterráneo a través del Estrecho 
de Gibraltar (fi gura 11.47).

Las variaciones del nivel del mar se de-
nominan genéricamente eustasia y se deben 
a varias causas. Entre las más importantes 
están, en orden creciente de velocidad de 
cambio del nivel del mar (fi gura 11.48): las 

variaciones del volumen de la cuenca (tectonoeustasia) que producen cambios de nivel del mar 
muy extensos pero muy lentos (menos de 0,6 mm/año), las variaciones en el volumen del agua 
de los océanos, debidas parcialmente a eustasia glacial, llegan a 10 mm/año), las variaciones en 
la distribución del nivel de las masas oceánicas por eustasia geoidal que oscilan entre 10 y 30 
mm/año y los cambios (meteorológicos, hidrológicos, oceanográfi cos) en la superfi cie dinámica 
del nivel del mar, que son los más rápidos de todos pues llegan a alcanzar los 100 mm/año (y 
localmente 200 mm/año). Según esto, las más interesantes a corto plazo son la eustasia glacial, 
la eustasia geoidal y la eustasia debida a la dinámica de la superfi cie del mar.

La costa, como límite de la litosfera y la hidrosfera, siempre está presente en el registro 
geológico. Ahora bien, la localización concreta de sus depósitos, o las huellas erosivas de los 
agentes dinámicos que actúan en ella variará con el tiempo en función de las variables citadas 
en el párrafo anterior. De ahí la afi rmación: «la costa es un rasgo temporal», aunque en reali-
dad sólo se haga referencia a su posición.
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Figura 11.47. A: Oscilaciones del nivel medio del Mediterráneo en Málaga (IEO, 
1991), en el que las fl echas (P) indican pulsos positivos más fuertes de lo normal, 
y B: esquema del fl ujo de agua superfi cial atlántica hacia el mar Mediterráneo. Mo-
difi cada de Somoza et al., 1994.
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El litoral responde a los cambios eustáticos con desplazamientos de decenas o centenares 
de kilómetros en la horizontal y centenares de metros en la vertical. Ello modifi ca la dinámi-
ca de los sistemas costeros y la extensión que cubren, afectando los sistemas morfosedimenta-
rios y sus depósitos ((fi gura 11.49). Los cambios se extienden no sólo a los ambientes sedi-
mentarios anejos a las playas (deltas, estuarios, plataforma) sino a los alejados de ellas 
(continentes y fondos marinos).
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Figura 11.49. Infl uencia de los cambios relativos de nivel del mar sobre la repartición de los ambientes litorales 
y los procesos que actúan en ellos.

Aunque hoy día se prime la importancia de la componente glacial como responsable de 
los cambios eustáticos más aparatosos durante el Pleistoceno superior, no puede olvidarse la 
infl uencia de la tectónica en las costas tectónicamente activas, pues de ella depende en gran 
medida la organización tridimensional, es decir, en la arquitectura estratigráfi ca de los depó-
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sitos. El comportamiento tectónico, o 
sea la elevación o subsidencia, de un 
sector costero y la velocidad del movi-
miento se calculan tomando como pun-
to de referencia la cota o altura topográ-
fi ca actual de los depósitos litorales de 
una edad conocida y, dentro de ellos, la 
posición del escalón de la parte baja del 
foreshore (fi gura 11.50), o una facies 
equivalente, que indique el nivel del 
mar en el momento del depósito.

Por ejemplo, el análisis de la arqui-
tectura estratigráfi ca de las unidades 
pleistocénicas y holocenas depositadas 

en el sudeste español durante los highstands (posiciones del nivel del mar alto) de alcance glo-
bal permite deducir el comportamiento tectónico de la costa motivado, en última instancia 
por la aproximación de África e Iberia durante el Cuaternario. Para ello se estudian los depó-
sitos costeros del Último Interglacial (128 y 95 Ka B.P.) que contienen una fauna cálida con 

Strombus bubonius Lamark, un gasterópodo 
de gran tamaño que vive actualmente en las 
costas africanas de Guinea y Cabo Verde y se 
reconstruyen los diversos modelos morfosedi-
mentarios (fi gura 11.51).

Las áreas con levantamiento tectónico y 
en las que hay relación lateral entre los depó-
sitos marinos y continentales se caracterizan 
por unidades de playas progradantes encaja-
das unas en otras formando una escalinata, 
mientras que las subsidentes favorecen el de-
sarrollo de secuencias apiladas verticalmente 
con solapamiento costero (onlap) de los depó-
sitos de isla barrera y lagoon.

Por su parte, la infl uencia glacioeustática 
ha sido muy grande en el Pleistoceno y Ho-
loceno pues la terminación del ultimo perío-
do glacial se caracterizó por varios episodios 
de subida rápida denominados pulsos de fu-
sión (MWP) a partir de los 130 m que había 
descendido en las áreas más alejadas de los 
antiguos casquetes polares. El primer pulso se 
produjo entre ca. 19 y 16 Ka BP con una 
velocidad de ascenso relativamente baja (3,3 
mm/a) que luego se incrementó a 15 mm/a 
entre 16 y 12,5 Ka BP. Entre 12,5 y 11 Ka 
BP se produjo una interrupción de la subida, 
o incluso un pequeño descenso, que corres-
ponde al Younger Dryas. De nuevo volvió a 
ascender entre 11 y 9 Ka BP para alcanzar su 
nivel actual hacia 7 Ka BP. Desde entonces, el 
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Figura 11.50. Uso de la estratifi cación cruzada tabular (planar) apuntando hacia el mar 
que genera el crecimiento del escalón y sus posiciones sucesivas para reconstruir la pro-
gradación o retrogradación de la playa y las tendencia a corto plazo del nivel del mar.
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factor glacioesutático cedió el protagonismo del control del nivel del mar global a la redistri-
bución de masas de agua por medio de las corrientes superfi ciales inducida por una combina-
ción glacio-hidro-isostática.

La eustasia y la línea de costa: conceptos generales

En resumen, las fl uctuaciones eustáticas modifi can drásticamente los ambientes costeros 
forzando desplazamientos, a veces espectaculares, de la línea de costa (fi gura 11.49); pero an-
tes de seguir adelante, conviene aclarar algunos conceptos.

El nivel del mar sube o baja con respecto a uno o varios puntos de referencia. Por ello 
hablamos de ascensos o descensos del nivel relativo del mar. Cuando el nivel del mar es alto 
se habla de highstand (traducido a veces por alta parada) y deja depósitos y otros rasgos sedi-
mentarios o erosivos «colgados» con respecto al nivel del mar actual. Estos depósitos se deno-
minan terrazas marinas. Cuando el nivel relativo del mar es bajo se habla de lowstand.

La línea de costa puede desplazarse hacia tierra, hacia el mar, o permanecer más o menos 
en la misma posición. En el primer caso se habla de transgresión y en el segundo de regresión. 
Hay que recalcar que este fenómeno se vería, por ejemplo, en un mapa de una isla porque la 

transgresión reduciría su extensión 
superfi cial mientras que la regresión 
la aumentaría. Sin embargo, en tres 
dimensiones la cosa es algo más 
compleja: a raíz de una subida de ni-
vel del mar no compensada por el 
aporte sedimentario (de esto se ha-
blará más adelante) la costa (la orilla) 
no sólo se desplazaría hacia tierra, 
sino también hacia arriba por la lla-
nura costera, produciendo un onlap 
costero (fi gura 11.51).

Los cinturones de facies experi-
mentan progradación y retrograda-
ción con relación a las posiciones 
proximales que, en nuestro caso, son 
las facies de playa (fi gura 11.52). 
Progradación se refi ere al desplaza-
miento o avance de las facies proxi-
males (las costeras) hacia el mar, o a 
su evolución en este sentido obser-
vada en una secuencia vertical, en 
sentido estratigráfi co ascendente (se-
cuencia progradante). Retrograda-
ción indica la migración de facies 
costeras hacia el continente (véase 
una discusión en Dabrio y Hernan-
do, 2003) o la evolución hacia facies 
más marinas en la vertical (secuencia 
retrogradante).

Los términos secuencia de some-
rización y secuencia de profundiza-
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Figura 11.52. Tres casos elementales de evolución de la línea de costa que ilustran los tér-
minos que se explican en el texto. Modifi cadas de A: Kraft y John, 1979, B: Bernard et al., 
1970 y C: Fisk, 1959 y Morton y McGowen, 1980.
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Figura 11.53. Modelos conceptuales de diversos apilamientos de unidades costeras («arquitectura estratigráfi ca»), 
sus relaciones con las fl uctuaciones eustáticas que las originan y los desplazamientos asociados de la línea de 
costa.
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ción tienen un sentido parecido e indican la tendencia a pasar de ambientes someros a pro-
fundos o viceversa, en sucesiones verticales estudiadas en orden estratigráfi co ascendente.

Si se consideran diversas combinaciones de oscilaciones eustáticas y el orden en que se 
producen, se obtienen distintos modelos de desplazamientos de la línea de costa y de relacio-
nes tridimensionales de unidades sedimentarias y superfi cies erosivas (fi gura 11.53).

Acomodación, aporte y secuencias resultantes

Los conceptos expuestos en las páginas anteriores cobran sentido geológico cuando se 
analiza la generación de las secuencias de playa como el resultado de la interrelación entre el 
espacio de acomodación (A) y el aporte sedimentario (S). Al transcurrir el tiempo, tanto la 
acomodación como el aporte sedimentario pueden aumentar, reducirse o permanecer cons-
tante, de modo que los intervalos temporales suponen incrementos (positivos, negativos o 
nulos) de ambos factores, a los que llamaremos incremento de acomodación (DA) e incremen-
to del aporte sedimentario (DS) respectivamente.

Representando las posibles combinaciones en un gráfi co se obtienen seis modelos, con 
todos los pasos intermedios, que permiten organizar las secuencias de playa y describirlas or-

denadamente en función de la eus-
tasia (como inductora de la acomo-
dación) y del aporte sedimentario 
(fi gura 11.54). Por una cuestión di-
dáctica comienza la descripción por 
la progradación pura dejando la re-
gresión forzada como una derivación 
de aquella, facilitando así la mejor 
comprensión.

Secuencias de playa 
con nivel del mar constante 
(progradación pura)

El aporte a la costa (DS) no en-
cuentra respuesta en la creación de 
acomodación (DA = 0), y la relación 
DA/DS = 0. El resultado es una pro-
gradación pura y nos referimos a 
ellas como secuencias de playa en 
sentido estricto.

Las sucesiones progradantes se 
caracterizan por una megasecuencia 
negativa: el tamaño de grano, la se-
lección del sedimento (sorting) y el 
nivel de energía manifestado en las 
estructuras sedimentarias primarias 
aumentan hacia el techo de la se-
cuencia (fi gura 11.55). Normalmen-
te pueden reconstruirse las geome-
trías de la progradación y las cuñas 
de sedimento inclinadas hacia el mar 
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cambiando de facies progresivamente. Las dunas eólicas se asientan sobre las elevaciones de las 
crestas de playa y exageran su relieve.

El contenido fosilífero es variable y con frecuencia muy escaso. En sen tido ascendente en 
la megasecuencia se apreciaría un cambio progresivo desde orga nismos marinos a costeros e 
incluso terrestres incluyendo niveles de carbón enraizado que representa el ambiente de llanu-
ra costera vegetada. Las ichnofacies refl ejan el incre mento progresivo de la energía y, en su 
caso, el tránsito a los ambientes subaéreos. La red de paleocorrientes puede ser muy compleja 
pero probablemente el sistema de circulación costera dará lugar a dos máximos: uno más o 
menos perpendicular a la costa (normalmente con dos sentidos) y el otro paralelo a ella.

Es éste el caso típico de las grandes llanuras costeras como la de Nayarit (México) y, a una 
escala más modesta, las de Roquetas de Mar (Almería, fi gura 11.25) y Doñana (Huelva).

Se pueden distinguir a su vez dos casos generales: las playas de arena y las de grava, de las 
que se presentan secuencias características pues hay ciertas diferencias de organización y facies.

Playas arenosas progradantes

Como ejemplo de secuencia de playas arenosas se incluye la de las Arenas de Neurath 
(Mioceno superior, cuenca del Bajo Rin, República Federal de Alemania) que comprende 
desde el shoreface inferior hasta depósitos de turba en bosque húmedo. En ella, cada subam-
biente se reconoce por las secuencias resultantes de los procesos activos (fi gura 11.56).

En el shoreface presenta secuencias granodecrecientes con estratifi cación cruzada hummocky 
generada por tormentas. Más hacia la costa aparece estratifi cación cruzada debida al oleaje que 
afecta el fondo con más asiduidad. Se diferencian dos subfacies: una caracterizada por lami-
nación paralela de régimen de fl ujo alto y estratifi cación cruzada en artesa, que se atribuye a 
depósitos en barras de oleaje; la otra está caracterizada por estratifi cación cruzada tabular y 
sigmoidal con paleocorrientes esencialmente paralelas a la paleo-costa; se asimila a zonas de 
surcos entre barras. La zona de batida se caracteriza por laminación paralela con dos subfacies: 
una, inferior, de laminación paralela difusa que se asimila a la zona de surf o resaca y la otra, 
superior, con laminación paralela cuyas láminas muestran suaves discordancias internas y una 
buena selección de la arena, que se interpreta como un depósito en la zona de batida o swash. 
El backshore está repre sentado por arenas con laminación paralela discontinua con niveles de 
restos carbonosos (lag) y bioturbación por pequeños crustáceos y raíces. Culmina la secuencia 
con las facies de dunas costeras eólicas vegetadas y lignito con raíces a muro, formado en un 
bosque húmedo. Las fotografías que ilustran las descripciones de las fa cies sedimentarias de 
este capítulo corresponden a estos materiales.

Otro ejemplo muy conocido en la literatura sedimentológica es la Arenisca Gallup del 
Cretácico de Nuevo Méjico (Campbell, 1971) cuya secuencia de facies es similar a ésta.
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Figura 11.55. Progradación de la Isla de Galveston (USA) con nivel del mar constante, deducida a partir de da-
tos de sondeos someros y dataciones radiométricas (modifi cada de Bernard et al., 1962).
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Playas conglomeráticas progradantes

La disipación de la energía del oleaje y los subambientes son similares a los anteriores, pero 
las facies resultantes son distintas pues la granulometría de los depósitos difi culta o impide el 
desarrollo de estratifi caciones o laminaciones cruzadas y en muchos casos solo se consiguen 
imbricaciones, laminaciones groseras o diferencias de granulometría.

Se propone como ejemplo la secuencia de playa de grava micromareal de Las Amoladeras 
(Bahía de Almería), que tiene un análogo fósil del Último Interglacial a unos cientos de metros 
de distancia. El tamaño de grano disponible (según la distancia a la desembocadura de las 
ramblas que las alimentaban), la tectónica y la orientación de la costa respecto a los vientos y 
oleajes varían de unos puntos a otros, pero se reconoce una pauta o secuencia general (fi gu-
ra 11.57, izquierda).

En la base, el shoreface inferior cerca de la zona de transición está representado por arenas 
bioturbadas con laminación cruzada de ripples de oscilación. El shore face, bajo la acción del 
oleaje, presenta arenas y gravas con estratifi cación cruzada de megaripples de oscilación. En el 
foreshore se distinguen dos facies: la inferior, correspondiente a la parte baja de la zona de ba-
tida, contiene los mayores tamaños de grano disponibles en la playa, incluyendo los restos 
fósiles. En algunos puntos, cuando el tamaño de grano lo permite (o sea, cuando no son gran-
des bloques) presenta estratifi cación cruzada de mediana escala apuntando hacia el mar, pro-
ducida por la progradación del escalón (plunge step). Hacia arriba, el tamaño de grano se hace 
menor pasando a gravas bien seleccionadas con laminación paralela inclinada hacia el mar 
y clastos imbricados. La parte alta consiste en gravas y arenas gruesa laminadas que tienden a 
hacerse más groseras hacia el techo; en conjunto representan la parte superior del foreshore y 
la berma, con acumulaciones locales de gravas imbricadas formadas por acumulación de los 

Figura 11.56. Secuencias esquemáticas de facies en playas arenosas progradante. A la izquierda, Arenas de Neurath arriba (basado parcial-
mente en Fernández y Dabrio, 1977). A la derecha, una secuencia general de este tipo de playas. Flechas: paleocorrientes con el norte 
hacia arriba.
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cantos gruesos arrastrados por las olas ascendentes (swash) que no alcanzan la parte más alta 
de la berma. Por eso se les ha llamado en algún trabajo bermas secundarias efímeras. En los 
ejemplos fósiles se encuentra estratifi cación cruzada tabular hacia tierra correspondiente a an-
tiguas crestas de playa (ridges) formadas en los primeros estadios de la transgresión durante el 
ascenso eustático y por ello se sitúan sobre la superfi cie erosiva correspondiente a la bajada 
eustática.

La megasecuencia negativa de la Arenisca miocena de Branch Canyon en California (Clif-
ton, 1973) presenta unas características intermedias entre las anteriores, pues el tamaño de 
grano es arena y grava (fi gura 11.57, derecha). Se interpreta como el resultado de la progra-
dación de una costa de alta energía, sin barras, parecida a la actual de Oregón.

Secuencias de playa con nivel del mar en descenso (regresión forzada)

Cuando la sedimentación se produce durante un período de bajada eustática, típicamente 
por caída del nivel del mar o por levantamiento tectónico del continente, cada incremento de 
acomodación es negativo (se reduce el espacio disponible) y las unidades de playa forman una 
escalera o anfi teatro de terrazas imbricadas o colgadas. La relación DA/DS en negativa (< 0).

La costa retrocede hacia el mar y se produce una regresión, denominada específi camente 
regresión forzada.

El paso de los rompientes hacia el mar va erosionando progresivamente parte de las facies 
de shoreface. La presencia de esta cicatriz erosiva es un rasgo distintivo esencial pues supone la 
eliminación de una buena parte del registro original (fi gura 11.58).

Figura 11.57. Secuencias progradantes en una playa conglomerática del Tirreniense de Almería y en otra de arena y grava en la Arenisca de 
Branch Canyon. Modifi cadas de Dabrio et al., 1985 y Clifton, 1973.
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Figura 11.58. Secuencia arenosa de shoreface, con base neta y erosiva depositada durante un descenso del nivel 
del mar. Modifi cada de Walker y Plint, 1992.

Secuencias de playa con nivel del mar en ascenso y abundante aporte 
sedimentario: progradación con agradación

En este caso, el abundante aporte sedimentario supera la capacidad de creación de espacio 
de acomodación y la relación DA/DS está entre cero y uno (1 > DA/DS > 0), con un mínimo 
cuando la subida eustática es muy pequeña y al máximo cuando ambas variables son casi 
iguales (cuando lo son, se llega a un nuevo modelo que se expondrá en el siguiente apartado).

Las sucesiones se caracterizan por la tendencia negativa: el tamaño de grano, la selección 
del sedimento (sorting) y el nivel de energía manifestado en las estructuras sedimentarias pri-
marias aumentan hacia el techo de la secuencia. A techo, el conjunto queda recubierto por los 
sedimentos de lagoon. Entre unos y otros pueden situarse las facies del sistema canal-delta 
mareal, en el caso de que la costa estuviese sometida a las mareas (fi gura 11.59).

Secuencias de playa con nivel del mar en ascenso y abundante aporte 
sedimentario que compensa la creación de espacio de acomodación: agradación

Cuando ambas variables se compensan, la relación DA/DS = 1 y los depósitos costeros se 
apilan unos sobre otros aunque la línea de costa permanece poco más o menos en la misma 
posición (fi gura 11.52, centro).

Las sucesiones son monótonas, con repeticiones de facies y diversas erosiones, según el 
punto en el que se sitúe el corte estudiado, ya que los subambientes se desplazan una y otra 
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vez, dentro de cierto margen, tanto en dirección tierra-mar como transversalmente. En estos 
casos, las facies que indican el nivel del mar, como es el caso del escalón de la parte baja del 
foreshore, ayudarán a controlar los desplazamientos concretos.

Conviene, no obstante, defi nir la escala de trabajo, porque una sucesión de agradaciones 
raramente se conserva como tal en la historia geológica y, fi nalmente, acaba por sobreponerse 
uno de los dos factores y el modelo evoluciona hacia uno de los descritos. Este es, por ejemplo, 
el caso del apilamiento de unidades costeras mio-pliocenas de Sorbas (Almería). Allí, la suce-
sión de depósitos costeros se instala sobre facies evaporíticas y se mantiene durante un cierto 
tiempo hasta la retirada del mar y la emersión de la zona (fi gura 11.60).

La sucesión de arcillas laminadas, limos a arenas fi nas micáceas y calcilutitas de unos 70 m 
de espesor, con intercalaciones de areniscas calcáreas y conglomerados siliciclásticos se depo-
sitó en ambientes de isla barrera micromareal en el fondo de un golfo.
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La sucesión consiste en tres unidades informales y descriptivas de areniscas y calcarenitas 
sobre lutitas laminadas, formando secuencias granocrecientes (CU I, II y III, fi gura 11.60). 
En cada unidad se reconocen varios episodios progradantes y retrogradantes en respuesta a 
fl uctuaciones eustáticas, atribuibles a ciclos de quinto orden. Así pues, las mesosecuencias 
granocrecientes se deben a la progradación de la isla ba rrera hacia el mar durante períodos 
de crecimiento costero o a la retrogradación de la barrera sobre el lagoon durante las fases de 
ascenso eustático y transgresión. Las mesosecuencias granodecrecientes suelen deberse a la 
inmersión de la isla barrera y el paso a ambientes de plataforma. La existencia de varios epi-
sodios de progradación hacia el noreste se guidos por transgresiones pone en evidencia el juego 
entre el mar y un área emergida y el dispositivo general es de agradación costera.

Secuencias de playa con nivel del mar en ascenso y poco aporte sedimentario 
que no compensa la creación de espacio de acomodación: retrogradación 
con agradación

En este caso, la relación DA/DS > 1 y los depósitos costeros se desplazan hacia el conti-
nente en un dispositivo de retrogradación que produce transgresión. El mar sobrepasa repeti-
damente la isla barrera y las facies de washover fan alcanzan un gran desarrollo (fi gura 11.61).

Las sucesiones generadas en contextos transgresivos presentan secuencias positivas grano-
decrecientes con disminución de la energía hacia el techo. El rasgo más característico, sin 
embargo, son las superfi cies erosivas producidas por la migración hacia tierra de las zonas de 
mayor energía de la playa: el foreshore y los canales mareales, si los hubiera, que destruyen las 
partes altas del perfi l de la playa (nótese que la parte erosionada es diferente a la de la regresión 
forzada). Estas superfi cies quedan posteriormente bajo condiciones energéticas más moderadas 
y se preservan muy bien, pero representan la pérdida de una parte muy sustancial de la se-
cuencia de playa, por lo que se les debe prestar especial atención.

Por ejemplo, en la sección de El Aculadero (fi gura 11.61), la sucesión muestra en orden 
estratigráfi co ascendente: facies de llanura costera: arenas rojizas edafi zadas y argilanes rojos hi-
dromorfi zadas (horizontes BTg) correspondientes a suelos encharcados. Facies de lagoon 
con gran actividad biológica: margas y arcillas ver dosas con estructuras de deformación hidro-
plástica y niveles de nódulos de carbonato procedentes de la transformación de valvas de la-
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melibranquios. Facies de washover fan: intercalaciones arenosas laminadas. Facies de backbarrier 
retrogradante: arenas amarillas y niveles de nódulos carbona tados que se interdigitan con las 
arcillas verdes del lagoon. Superfi cie erosiva del foreshore que migra hacia tierra durante la 
transgresión. Facies de shoreface transgresivo: luma quelas de lamelibranquios y niveles de con-
glomerados de grano fi no con estratifi cación cruzada en surco.

El grado de conservación de los depósitos más altos de la secuencia (foreshore alto, berma, 
backshore y dunas eólicas) depende, en gran medida, de la relación entre la subsidencia (o la 
elevación relativa del nivel del mar), el aporte y la energía costera, así como de la propia si-
tuación topográfi ca con respecto a las zonas energéticas de los depósitos considerados: las facies 
sublitorales, los rellenos de bocanas y deltas mareales son los que ofrecen mayor potencial de 
preservación, pues se sitúan a cotas más bajas que el foreshore. Por el contrario, la berma y las 
dunas eólicas suelen erosionarse (fi gura 11.62).

El overwash constituye el mecanismo principal de transporte de sedimento hacia el conti-
nente en un proceso de retroceso continuo; otra parte del sedimento erosionado la arrastran 
las olas de tempestad hacia el mar y la depositan en la zona sublitoral o en la plataforma.

La morfología del lagoon y las bocanas puede permanecer más o menos estable durante la 
transgresión porque su posición está condicionada por la topografía previa o bien puede tra-

Figura 11.61. Modelo sedimentario y secuencia de isla barrera retrogradante sobre los sedimentos del lagoon en una costa transgresiva con 
moderada velocidad de ascenso del nivel re lativo del mar y sedimentos en el lagoon que recibe sedimentos desde la isla barrera (backbarrier) 
y desde el continente en el Pleistoceno superior de El Aculadero, en Cádiz. Modifi cada de Zazo et al., 1983.
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tarse de lagoones abiertos con bocanas poco profundas e inestables, que se desplazan lateral-
mente (fi gura 11.63).

El retroceso de la isla barrera en contextos transgresivos tiene varios orígenes (fi guras 11.64 
y 11.65). El más similar al descrito es el retroceso continuo por enrollamiento (roll-over), que 
sería semejante al de las orugas de un tractor (fi gura 11.64 A): las bocanas (inlets) se mueven 
arriba y debajo de la barrera rompiéndola una y otra vez y acumulando arena tras de ella (en 
la trascosta o backbarrier) en deltas de fl ujo que forman una plataforma elevada sobre el fon-
do del lagoon. En cierto momento, un evento mayor erosiona el foreshore y acumula gran 
parte de la arena sobre la barrera y en la plataforma de la trascosta en grandes washover fans.

Otro tipo de islas barrera deriva de lóbulos deltaicos depositados durante fases de nivel del 
mar bajo (fi gura 11.64 B). Al comenzar la transgresión y hundirse el frente deltaico, las playas 
se separan del resto del delta y dan lugar a una isla barrera arqueada tras la que se abren la-
goones alargados. Según progresa la transgresión la isla barrera retrocede hacia tierra sobre la 
llanura que en el nivel del mar alto (highstand) forma la plataforma continental. La posición 
de la desembocadura del río, reutilizada después como estuario y bocana, queda registrada por 
un bajío de acumulación de arena.

El retroceso de las islas barrera puede ser también cíclico. Se produce en los frentes deltai-
cos de lóbulos abandonados que tienden a ser inundados a causa de la compactación tempra-

Figura 11.62. Asociación de facies e interpretación sedimentaria de los materiales litorales del Miembro Sorbas en el Rambla de Cinta 
Blanca, junto a las fuentes del pueblo. Progradación de una isla barrera hacia el mar seguida por retrogradación hacia el lagoon e inundación 
posterior con paso a ambientes sublitorales y de plataforma. Nótese la superfi cie erosiva ligada a retroceso del foreshore sobre los subam-
bientes de isla barrera. Modifi cado de Dabrio et al., 1985.
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Figura 11.64. Dos modelos de retroceso continuo de islas barrera transgresivas. A: Retroceso por enrollamiento (roll-over). B: Retroceso a 
partir de un delta de nivel del mar bajo (las fl echas en el estadio 2 indican la dirección en que se abren los lagoones). Modifi cadas de Lea-
thermann (1985) y Swift et al. (1991), respectivamente.

Figura 11.63. Dos modelos de comportamiento del la-
goon y las bocanas: A) posición estable condicionada 
por la topografía previa, o B) lagoon y bocanas inesta-
bles y móviles. Modifi cada de Oertel (1987).
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na, posiblemente unida a cierta tendencia a la subida del nivel relativo del mar, como suce-
de en el Mississippi. En este caso, la barrera subsiste algún tiempo, pero la escasez o ausencia de 
aporte y la elevación rápida del nivel relativo del mar acaban por hacerla inestable y el mar la 
cubre convirtiéndola en una o varias barras de plataforma (fi gura 11.65). El proceso se repite 
una y otra vez a medida que los lóbulos del delta van siendo abandonados y cesa en ellos el 
aporte fl uvial, de ahí el apelativo de cíclico.

Figura 11.65. Retroceso cíclico de isla barrera derivada del frente deltaico de un lóbulo que ha sufrido transgre-
sión y compactación temprana, inspirado en el modelo del Mississippi. Modifi cada de Penland et al. (1985).

En los períodos en que el ascenso eustático se reduce o detiene las islas barrera pueden 
progradar, contribuyendo al dispositivo general de progradación con agradación.

Secuencias de playa con nivel del mar en ascenso y muy poco aporte 
sedimentario que no compensa la creación de espacio de acomodación: 
retrogradación

En el caso más extremo, la subida eustática supera con mucho las posibilidades del aporte 
sedimentario y la relación DA/DS >> 1. Los depósitos costeros se desplazan hacia el continen-
te dejando tras de si retazos más o menos aislados y erosionados por el paso del oleaje en el 
foreshore y la acción de los temporales en el shoreface superior.

Hay dos formas principales de retroceso: subida continua o subida con detenciones o 
stillstands. Una subida continuada conduce al traspaso (overstep) de la isla barrera y la retro-
gradación va dejando tras de si una capa delgada de arena. En cambio, un ascenso eustático 
con detenciones produce una superfi cie erosiva irregular con escalones debidos a las sucesivas 
subidas (step up) y la superfi cie erosiva queda luego cubierta por una capa poco potente de 
arenas de plataforma removidas por los temporales (fi gura 11.66).

Un efecto parecido al de las detenciones tienen las irregularidades del fondo. Si la retro-
gradación se produce sobre una superfi cie con irregularidades, las zonas topográfi camente más 
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Figura 11.67. Retroce-
so de una isla barrera 
sobre una zona costera 
con irregularidades to-
pográfi cas que sirven de 
base a unidades progra-
dantes pero sometidas a 
overwash hasta que fi -
nalmente quedan su-
mergidas (basado en 
Dabrio et al., 1998).

Figura 11.66. Retrogradación de una isla barrera. A: por traspaso (overstep) durante un ascenso eustático continuo. B: con escalones cau-
sados por detenciones (stillstands) en la tasa de elevación eustática. Modifi cada de Swift et al., 1991.
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elevadas sirven de asiento a playas y barreras que tienden a progradar en tanto la subida eus-
tática lo permite, hasta que, fi nalmente, el nivel del mar sube demasiado y las sumerge, con 
lo que la costa se desplaza de nuevo hacia el continente (fi gura 11.67).

La diferente acomodación a lo largo del tiempo, frente a las oscilaciones eustáticas tiene una 
gran infl uencia en la arquitectura estratigráfi ca de las unidades costeras resultantes (fi gura 11.68). 

(escala vertical exagerada)

washover fans superficies erosivas

3

2

1

4

4a
3

1

2

2-3

1-2 3-4

4b

poco espacio de acomodación

barrera varada «stranded» barrera transgredida costa progradante

mucho espacio de acomodación

Figura 11.68. Efectos de la acomodación en la arquitectura estratigráfi ca de las unidades costeras de Sorbas 
(según Dabrio et al., 1998).

EPÍLOGO

La acumulación de playas y sistemas de isla barrera-lagoon, la geometría de los cuerpos 
sedimentarios y las secuencias de depósito resultantes dependen de la relación entre la subsi-
dencia, las variaciones relativas del nivel del mar, las condiciones hidrodinámicas, el tipo de 
aporte y la cantidad de sedimento que llegue a la costa.

Si se desea elaborar modelos dinámicos litorales y conocer los riesgos geológicos que llevan 
asociados conviene primero estudiar la geología regional terrestre y marina, la meteorología, 
la hidrodinámica, la geomor fología y la sedimentología. Quizás entonces no haya que cubrir 
con arena los errores de nuestros antepasados y estaremos seguros de que nuestros descendientes 
dispondrán aún de la sufi ciente para cubrir los nuestros.
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XII

Plataformas siliciclásticas
por Cristino J. Dabrio*

INTRODUCCIÓN

Las plataformas siliciclásticas, o mares someros con sedimentación siliciclástica, son gene-
ralmente muy extensos y comprenden gran parte del fondo marino entre la costa y la rotura 
de pendiente que da paso al talud continental. En realidad, ni la profundidad ni la distancia 
a la costa a que se sitúan estos límites tienen unos valores precisos. En efecto, el límite hacia 
la costa es el nivel de base del oleaje de buen tiempo que, como se vio en el capítulo de costas, 
depende de la energía de la costa y de la estación del año. Hacia el mar abierto, la rotura de 
pendiente se sitúa por término medio a unos 200 m de profundidad, pero a una distancia 
de la costa muy diferente de unos puntos a otros. Desde el punto de vista sedimentario, están 
estrechamente relacionadas con los ambientes costeros a través del dominio infralitoral, que 
es la zona donde el oleaje empieza a interactuar con el fondo, entre los niveles medios de base 
del oleaje de buen tiempo y de tormentas.

Las plataformas se asocian tanto a márgenes continentales como a cuencas interiores; nor-
malmente son zonas con tendencia a la subsidencia donde se pueden acumular potentes su-
cesiones sedimentarias de facies someras, siempre que la subsidencia y el aporte guarden una 
relación adecuada, como se verá más adelante.

Actualmente se reconocen dos tipos de mares someros: los marginales o pericontinentales, 
plataformas continentales relativamente estrechas (unos 70 km por término medio) que rodean 
los continentes, y los epeíricos o epicontinentales, que ocupan ciertas áreas inundadas de los 
continentes y que, en la mayoría de los casos, son en realidad pasadizos o brazos de mar par-
cialmente confi nados. Ejemplos de este tipo son el mar Báltico y el mar del Norte (fi gura 12.1).

Las plataformas pericontinentales corresponden a dos tipos de márgenes continentales (fi -
gura 12.2): los pasivos, que se asocian a rifting y subsidencia térmica y reciben el sedimento 
del drenaje del bloque continental fracturado y separado, y los convergentes cuya subsidencia 
se debe a la subducción, en los que el oleaje talla plataformas estrechas que, con aporte abun-
dante, pueden acoger un prisma sedimentario cuneiforme adyacente al bloque bajo el cual se 
consume la placa y que actúa como área fuente de los sedimentos.

Las plataformas epicontinentales se generan en relación con movimientos de placas en la 
corteza continental (cuencas de retroarco y otros tipos de cuencas cratónicas). Pueden incluir-
se en este tipo las cuencas de antepaís (foreland basins, fi gura 12.2) cuya subsidencia se debe 
al apilamiento de unidades tectónicas, de las cuales procede la mayor parte del aporte sedi-
mentario.

Los mares epicontinentales, amplios y de pendiente suave, fueron muy abundantes en el 
pasado porque el mar inundaba partes subsidentes de las grandes masas continentales. Actual-
mente, sin embargo, están mejor representadas las plataformas pericontinentales debido a que, 
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al romperse las masas de corteza continental y abrirse océanos entre ellas, quedaron a ambos 
lados de la fractura tan sólo unas zonas subsidentes periféricas relativamente estrechas.

La sedimentación en los mares someros está condicionada por diversos factores que incluyen 
los parámetros físicos, el clima, los aportes sedimentarios, los procesos físicos, químicos y bio-
lógicos y, por supuesto, los cambios eustáticos o cambios relativos del nivel del mar (fi gura 12.3).
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Figura 12.1. Tipos de mares someros. Modifi cado de Heckel, 1972.
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Figura 12.2. Contextos estructurales de las plataformas continentales y posición relativa del área fuente de los sedimentos. Modifi cado de 
Swift y Thorne, 1991.

Figura 12.3. Factores que controlan la sedimentación en la plataforma. Explicación en el texto.
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Los mares someros reciben una gran variedad 
de sedimentos. El aporte procede en gran parte de 
los ríos y depende del clima; el volumen suminis-
trado alcanza sus valores máximos en las latitudes 
medias donde hay poca cubierta vegetal (fi gu-
ra 12.4). Las mayores acumulaciones se producen 
frente a las desembocaduras fl uviales y en los pro-
deltas distales. En las áreas transgresivas el sedi-
mento procede esencialmente de la destrucción del 
shoreface y la mayor acumulación se produce en la 
plataforma interna, con uno o dos episodios anua-
les de transporte activo.

La granulometría del sedimento abarca desde 
lutitas a tillitas glaciares y, en gran parte, está liga-
da al clima, porque de él dependen el tipo de me-
teorización y su intensidad (fi gura 12.4). En gene-
ral, el tamaño de grano suele ser más grueso en los 
márgenes continentales convergentes, y más fi no 
en los pasivos porque en ellos los sistemas de dre-
naje son más grandes y complejos.

La acción de los agentes dinámicos (esencial-
mente olas y corrientes) provoca desplazamientos 
de masas de agua que modifi can las condiciones 
fi sicoquímicas y mueven y erosionan sedimento. 
Ahora bien, su capacidad de actuación está estre-
chamente controlada por la morfología del fondo 
(fi gura 12.5).

La topografía del fondo es muy variable; en 
unos casos es llana, mientras que en otros es irre-
gular porque hay bajíos, islas y valles de origen 
fl uvial, excavados en épocas de nivel del mar más 
bajo. Como formas de fondo (bedforms) se en-
cuentran ripples de oscilación, barras de arena, 
sand waves, y diversos rasgos erosivos.

Los procesos químicos infl uyen profundamen-
te en los depósitos de plataforma y revisten gran 
interés, pues de su estudio se pueden sacar muchas 
conclusiones genéticas. Entre los más interesantes 
destaca la precipitación de minerales autigénicos, 
es decir formados en el propio ambiente, que pue-
den usarse por ello para identifi carlo, la precipita-
ción de carbonato, sílice e hidróxidos de hierro y 
de manganeso, la cementación, etc. En fondos con 
escasa sedimentación terrígena se forman chamo-

sita en aguas cálidas, glauconita en aguas más frías y fosforita en zonas de ascenso de corrien-
tes profundas (upwelling), cuyas aguas cargadas en nutrientes favorecen la multiplicación ex-
plosiva del fi toplancton.

Los cambios del nivel del mar o cambios eustáticos son de origen glacial, tectónico (dias-
trofi smo local o regional que modifi ca el nivel de base de la red fl uvial) o debidos a subsidencia 
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por compactación y expulsión de fl uidos. La magnitud y la frecuencia de los cambios son muy 
variables y afectan profundamente la sedimentación. La eustasia controla la emersión o la inun-
dación de parte de la plataforma, exponiéndola a la erosión o resguardándola de ella, cambia la 
distribución y extensión de los ambientes sedimentarios llevando sedimentos terrestres a zonas 
anteriormente sumergidas y viceversa y, fi nalmente, regula el nivel de base de los ríos y, con 
ello, su capacidad de transporte y su dinámica general como suministradores de sedimento.

Como los cambios eustáticos modifi can la profundidad, es decir, el espesor de la capa de 
agua sobre cualquier punto del fondo, también modifi can el nivel de base del oleaje y las co-
rrientes y sus posibilidades de actuar sobre el fondo; normalmente, esto se traduce en cambios 
litológicos.

Hace años se suponía que en la plataforma sólo se depositaban materiales por decantación, 
de modo que el tamaño de grano medio disminuía gradualmente hacia mar abierto. Pero los 
cambios eustáticos pleistocénicos han hecho emerger grandes extensiones del fondo y favore-
cido la acumulación de sedimentos en condiciones subaéreas y subacuáticas. No obstante, 
estos materiales responden al régimen hidráulico actual y cerca de los deltas incluso se ha 
vuelto al régimen regresivo a causa de la progradación deltaica. Es decir, los procesos y los 
sedimentos actuales son extrapolables al pasado, ya que entonces hubo también fl uctuaciones 
del nivel del mar.

Los mares someros se caracterizan por una gran variedad y riqueza de organismos cuyo 
estudio aporta datos paleoambientales muy valiosos. Normalmente el fondo está sometido a 
una intensa bioturbación que, con frecuencia (pero no siempre) borra la estructura original 
del sedimento.

La efectividad de los procesos sedimentarios que actúan en las plataformas (fi gura 12.3) 
depende de sus intensidades relativas, la profundidad y la orientación de la costa con respecto 
a las direcciones de propagación del oleaje y los temporales, la morfología del fondo y la can-
tidad y naturaleza del sedimento disponible. En líneas generales el fondo es retocado por el 
oleaje durante las tempestades y sometido a erosión y transporte que producen las típicas ca-
pas de tormenta de base erosiva descritas en las zonas sublitorales, que consisten en acumula-
ciones de conchas de moluscos, gravas y cantos blandos que evolucionan hacia arriba a secuen-
cias de energía decreciente. Durante el buen tiempo el fondo suele permanecer en reposo y 
sometido a bioturbación.

Cuando se analizan facies antiguas hay otros dos aspectos más a tener en cuenta: cada 
plataforma ha seguido su propia historia geológica y buena parte del depósito original se ha 
perdido por remoción y resedimentación.

Y, antes de seguir, una advertencia: por no recargar el texto, no se citan los trabajos de los 
que se ha extraído el material usado para componer este capítulo, pero el lector avisado sabrá 
reconocerlos en la lista bibliográfi ca. Se cita, por supuesto, la procedencia de las fi guras, aun-
que la responsabilidad de los cambios introducidos en ellas no debe achacarse, jamás, a los 
autores originales.

TIPOS DE PLATAFORMAS

Los depósitos de plataformas actuales muestran diversas facies sedimentarias que cambian 
lateralmente hacia tierra y hacia el mar repectivamente a depósitos costeros y de talud de muy 
distintos tipos. Esta variedad sedimentaria refl eja la amplia gama de contextos geológicos en 
que se sitúan las plataformas actuales y la compleja historia geológica reciente inducida por 
los cambios eustáticos de nivel del mar.

Se han propuesto varias clasifi caciones de plataformas teniendo en cuenta la morfología, 
criterios geofísicos, y otros factores que se suponen determinantes para el espectro sedimenta-
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rio. Shepard (1977), por ejemplo, diferencia seis tipos en función de la tectónica y el clima: 
1) de áreas glaciadas, 2) con arrecifes de coral, 3) bordeadas por islas o bancos rocosos, 4) re-
lacionadas con la tectónica de placas (en márgenes activos), 5) con barras alargadas de arena 
y 6) relacionadas con grandes deltas. Estos tipos ilustran la variabilidad ambiental y, por ello, 
merecen una breve descripción.

Plataformas de áreas glaciadas

Los glaciares erosionan el substrato y los sedimentos de plataforma no sólo por el arrastre 
del hielo, sino también por la acción de las aguas de deshielo. A estos rasgos erosivos se añaden 
los depósitos glaciares: tills morrénicos, sedimentos glaciomarinos más o menos estratifi cados 
y lutitas marinas laminadas con bloques (dropstones). El retrabajado marino posterior de estas 
morfologías y depósitos heredados tiende a reorganizar estos materiales acumulando la arena 
en bancos o barras, mientras que las lutitas cubren el fondo suavizando sus irregularidades.

Un ejemplo actual es el extremo noreste de la plataforma de los Estados Unidos en los 
alrededores del Georges Bank (fi gura 12.6). El fl anco norte del banco muestra una topografía 
irregular con la superfi cie cubierta de gravas y arenas depositadas en las morrenas terminales 
del casquete glaciar del Pleistoceno superior. Hacia el sur, sin embargo, el relieve es suave y se 
interpreta como una zona fl uvio-glacial en el frente de deshielo (outwash) donde se depositaba 
arena fi na bien seleccionada. La transgresión holocena ha retrabajado superfi cialmente todos 
estos sedimentos.

Figura 12.6. Mapa esquemático del Georges Bank en el margen continental del noreste de los Estados Unidos mostrando la textura y la géne-
sis de los sedimentos del Pleistoceno. Modifi cado de Schlee, 1973 y de Bouma et al., 1982. Nótese que el norte no está hacia la parte su-
perior de la fi gura.
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Plataformas con arrecifes de coral

Los arrecifes y bancos de carbonato constituyen zonas elevadas en la plataforma que son 
colonizadas por organismos en las zonas tropicales. Están rodeados de abanicos de sedimento 
carbonatado esqueletal que forman taludes.

Unas veces se sitúan en el margen de la plataforma produciendo montículos alargados 
irregulares que dan paso al talud continental. Otras, forman pináculos y bajíos irregulares ro-
deados de taludes que los unen a la plataforma y cuya distribución suele estar controlada por 
la tectónica o la karstifi cación. Son objeto de estudio en otro capítulo de este libro.

Plataformas bordeadas por islas o bancos rocosos

Las islas y bajíos rocosos pueden darse en plataformas amplias o estrechas y los surcos que 
las separan tienden a rellenarse de sedimento fi no, como en la plataforma occidental de la 
Península de California (México).

Plataformas situadas en zonas tectónicamente activas, relacionadas 
con la tectónica de placas

Su rasgo más sobresaliente es que son estrechas y, por ello, de pendiente media más elevada 
que las de los márgenes continentales pasivos, aunque los sedimentos, las texturas y estructuras 
sedimentarias sean análogos en ambas y, por ello, no pueden usarse como criterio distintivo.

Un ejemplo de este tipo es la plataforma de Oregón en la costa occidental de los Estados 
Unidos, que es muy estrecha y está expuesta a los temporales del Pacífi co. El régimen hidro-
dinámico está controlado por corrientes de origen meteorológico que van cambiando a lo 
largo del año. Las corrientes oceánicas y las de marea juegan un papel secundario. En verano 
las corrientes son débiles y actúan sólo en la plataforma interna, dejando el resto a merced de 
la bioturbación; por el contrario, en invierno los fuertes vientos y las olas oceánicas generan 
corrientes que erosionan el fondo de la plataforma y transportan arena y limo como carga 
de fondo y suspensión. El aporte de sedimento fl uvial se estratifi ca en capas turbias a favor de 
tres termoclinas cuyos espesores van cambiando a lo largo del año: una superfi cial de carácter 
estacional, otra media, permanente, y la tercera en el fondo (fi gura 12.7).
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Figura 12.7. Plataforma continental del sur de Oregón mostrando los dispositivos de sedimentación estacional y la distribución de sedimen-
tos frente al río Rogue, esencialmente heredados de una época con nivel del mar más bajo y que están en vías de adaptación a las nuevas 
condiciones ambientales. Modifi cados de Kulm et al., 1975.
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La distribución de facies sedimentarias arenosas, lutíticas y mixtas está controlada por la 
descarga fl uvial, el aporte de sedimento, las corrientes ascendentes (upwelling) y el retrabajado 
físico y orgánico. Actualmente, los sedimentos de la plataforma están en vías de adaptación a 
las nuevas condiciones energéticas (fi gura 12.7).

Plataformas con barras alargadas de arena

La parte interna de las plataformas suele presentar grandes barras de arena sobre las que 
migran ripples y megaripples.

Un ejemplo bien estudiado es la amplia plataforma de la zona atlántica central de los Es-
tados Unidos. La región es tectónicamente estable y su régimen hidrodinámico está dominado 
por las tormentas. La topografía de la plataforma interna es muy compleja, con barras alarga-
das formadas a partir de islas barrera que fueron quedando sumergidas al inundar la llanura 
costera la transgresión holocena. El aporte es muy reducido y la mayor parte del sedimento 
de la plataforma es heredado; las texturas y formas de fondo indican que han sufrido un re-
trabajado in situ.

Se han reconocido por lo menos tres mecanismos de generación de barras: a) unas se for-
maron en la parte baja del shoreface, quedaron aisladas como crestas arenosas al progresar la 
transgresión y sufrieron la acción posterior de los agentes de la plataforma que, incluso, mo-
difi caron la orientación de algunas de las barras; por ejemplo, la Bahía de Delaware en Estados 
Unidos (fi gura 12.8A); b) Otras proceden de acumulaciones de arena o barras en las desem-
bocaduras de estuarios y canales de marea, que han quedado sumergidas al progresar la trans-
gresión y cambian posteriormente de orientación bajo la infl uencia de las corrientes de tor-
menta, como en Virginia (EE.UU., fi gura 12.8B). Algo similar ha ocurrido en el mar de la 
China Oriental (fi gura 12.9); c) Un tercer tipo deriva de acumulaciones submarinas arenosas 
en los salientes costeros donde confl uyen derivas litorales, como en los Cabos Lookout y Fear 
(fi gura 12.8C), que evolucionan posteriormente y cambian de orientación bajo el impulso de 
las olas y las corrientes.

Plataformas relacionadas con deltas

En los márgenes continentales pasivos la plataforma se extiende como una prolongación 
del continente y prograda a partir del sedimento aportado por los ríos formando un prisma 
sedimentario en cuya parte alta actúan el oleaje y las corrientes que redistribuyen el sedimen-
to. Por el contrario, en la parte distal el papel preponderante corresponde al transporte gravi-
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tatorio (fi gura 12.10). Este es, 
por ejemplo, el caso de la plata-
forma oriental de la Península 
Ibérica durante el Neó geno.

No obstante, en la vecindad 
de los deltas, la elevada tasa de 
sedimentación altera el esquema 
ideal y las líneas batimétricas 
se  adaptan a los abombamien-
tos  resultantes. Esto sucede en 
la plataforma del sur de Texas 
(EE.UU.), donde desemboca-
ban los ríos Grande y Colora-
do-Brazos durante el Pleistoce-

Figura 12.10. Morfología de un prisma sedimentario de plataforma en pleno crecimiento en un 
margen continental. Las líneas de tiempo indican las sucesivas posiciones de la superfi cie del 
depósito. Modifi cada de Swift y Thorne, 1991.

Figura 12.9. Evolución del campo de barras mareales del mar de la China Oriental durante la subida eustática de la Última Deglaciación. 
Las barras ocupan un valle encajado en la plataforma durante la última glaciación, que ha ido pasando de condiciones fl uviales a estuarinas 
y, fi nalmente, marinas someras en el curso de la transgresión. Modifi cado de Yang y Sun, 1988.
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no superior (fi gura 12.11). Este ejemplo 
ilustra la variedad de procesos y las con-
secuencias de la historia sedimentaria.

La topografía de esta plataforma 
muestra pocos accidentes y una pen-
diente muy baja (del orden del 2 por 
mil). Los únicos relieves destacables son 
unos montículos carbonatados pleisto-
cénicos que sobresalen por encima de 
una loma curva que hay en medio de la 
plataforma a unos 100 m de profundi-
dad, y los dos grandes abultamientos de 
los deltas pleistocénicos enterrados que 
progradaron activamente durante una 
época de nivel del mar más bajo que el 
actual (fi gura 12.12). La plataforma 
constituye la prolongación topográfi ca 
y geológica de la llanura costera tejana, 
cuyas islas barrera son acumulaciones 
de arena relativamente poco potentes 
(entre 18 m cerca de Corpus Christi en 
la parte norte de la Isla Padre y 2 m 
hacia la desembocadura del río Gran-
de). Tanto hacia tierra como hacia el 
mar se  encuentran los restos de otras 
islas barrera que demuestran la variabi-
lidad del nivel del mar en épocas pa-
sadas.

La plataforma interna está cubierta 
de sedimentos arenosos y la granulome-
tría decrece hacia el mar, como cabria 
esperar. No obstante, hacia la platafor-
ma externa, aparecen arenas más gruesas 
y bien seleccionadas pero con restos de 
conglomerados, cuya fauna de moluscos 
costeros delata su origen litoral durante 
una fase de bajada eustática del orden 
de 150 m durante la última glaciación 
(Würm o Wisconsin, fi gura 12.12). Ha-

cia el norte y el sur aumenta también el tamaño de grano pues la plataforma grada lateralmen-
te a los deltas pleistocénicos (fi gura 12.11) que actualmente están siendo reelaborados por la 
dinámica marina.

Así pues, las oscilaciones eustáticas han infl uido repetidamente en la dinámica de la pla-
taforma y modifi cado drásticamente tanto el régimen hidrodinámico como la distribución de 
ambientes sedimentarios. Durante los períodos de nivel del mar bajo (lowstand) gran parte de 
la plataforma quedaba emergida y en continuidad lateral con la llanura costera; se acumulaban 
allí deltas, islas barrera y lagoones, aunque a una cota decenas de metros por debajo de la ac-
tual. Al ascender el mar durante la última deglaciación estos ambientes fueron sumergidos 
progresivamente y empezaron a cubrirse de sedimentos marinos de grano fi no.

Figura 12.11. Topografía de la plataforma continental del Sur de Tejas (batimetría en m) 
y curvas de porcentajes de arena (fracción mayor de 63 micras) en el sedimento superfi -
cial del fondo. Modifi cado de Berryhill et al., 1976 y de Bouma et al., 1982.
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PROCESOS SEDIMENTARIOS EN LA PLATAFORMA

La barrera de energía del litoral

La sedimentación en las plataformas depende en gran medida de la respuesta del litoral a 
los cambios eustáticos, pues la zona litoral actúa como una barrera que tiende a impedir el 
trasvase de sedimento desde el continente hacia el mar. Ello se debe a que las olas ejercen un 
esfuerzo sobre el fondo dirigido hacia tierra, que tiende a llevar la arena hacia la costa produ-
ciendo un efecto que se denomina barrera de energía del litoral (fi gura 12.13). El sedimento 
sólo puede atravesarla para alcanzar la plataforma de dos modos: en las desembocaduras fl u-
viales y en el shoreface de las playas (fi gura 12.14).

En las desembocaduras fl uviales el sedimento traspasa la barrera por la inercia del chorro de 
agua (fi gura 12.15) y se acumula allí cerca formando fl echas y cordones litorales en las que 
permanece cierto tiempo, hasta que las corrientes de resaca de tormenta (también llamadas 
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de retorno o de refl ujo de tormenta), que 
barren el fondo hacia el mar abierto, lo 
arrastran a la plataforma externa. Estos 
materiales que traen los ríos de lejos (de 
sus correspondientes áreas fuente) son 
alóctonos y, al llegar a la plataforma, se 
depositan rápidamente sin que haya oca-
sión para que se seleccionen facies separa-
das. La elevada tasa de sedimentación pro-
duce potentes sucesiones homogéneas de 
grano fi no, con cambios graduales de facies 
y granulometría. El proceso dominante es 
la advección, es decir, el movimiento lateral 
y vertical de masas de agua (corrientes).

Las desembocaduras fl uviales son siste-
mas de depósito regresivos que se asocian 
a deltas y estuarios en equilibrio, en los que 
el aporte supera a la acomodación, aunque 
en algunos casos estén situados incluso en 
costas transgresivas. En defi nitiva, dejan 
pasar mucho sedimento hacia el mar.

El shoreface de las playas aporta sedimento autóctono (pues ya se ha incorporado al sistema 
marino) cuando se erosiona en el transcurso de una transgresión y la acomodación supera la 
sedimentación. Esto sucede porque los estuarios anejos a las playas retienen sedimento deján-
dolas defi citarias en arena e incapaces de compensar la repetida erosión de las resacas de tor-
menta (fi gura 12.16). De este modo se van excavando superfi cies erosivas (ravinement surfaces) 
que descubren y erosionan los depósitos infrayacentes. En casos extremos puede llegar a re-
movilizarse la arena de los estuarios y los ríos.
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Figura 12.14. El sedimento sólo puede atravesar la barrera de energía del litoral en 
las desembocaduras fl uviales o por erosión del shoreface durante las tormentas. Mo-
difi cado de Swift y Thorne, 1991a.
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no o refl ujo) de tormenta que se forman en la zona de surf arrastran arena en suspensión y la ponen al alcance de las corrientes de plata-
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te inferior de la fi gura. Modifi cado de Swift et al., 1985.
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La velocidad de sedimentación es baja y el sedimento se pone repetidamente en suspensión 
antes de alcanzar su enterramiento «defi nitivo». Hay un by-pass diferencial muy alto y cambios 
bruscos de texturas, con facies bien defi nidas, pues el proceso dominante es la difusión bajo la 
acción combinada de las olas y las corrientes inducidas por el viento, que van llevando el se-
dimento hacia la plataforma externa

Los depósitos asociados a la erosión del shoreface son transgresivos, poco potentes, hetero-
géneos y de grano grueso.

El transporte: olas y corrientes

Los procesos de transporte más activos son las olas de tempestad y las corrientes. Se deben, 
sobre todo, a causas meteorológicas (vientos y olas locales), a las mareas y a otras causas de 
mayor escala, como los sistemas de circulación atmosférica general inducidos por la radiación 
solar.

El transporte se produce en suspensión y carga de fondo, en respuesta a la energía del 
fl uido producida por las olas y corrientes. Durante el transporte se seleccionan los granos y 
van quedando abandonados en el fondo los que el agente implicado no puede mover.

La «energía del fl uido» es, en realidad, el esfuerzo que ejercen sobre el fondo las olas y las 
corrientes de tormenta y de marea. El 80% de la plataforma está dominado por las olas y 
sufre varios eventos de erosión y transporte al año. El oleaje de buen tiempo no suele afectar 
el fondo y sus efectos son mínimos, pero el de tempestad provoca erosión en grandes exten-
siones y las superfi cies resultantes se continúan lateralmente en sondeos y afl oramientos. Sobre 
estas superfi cies erosivas se disponen secuencias de energía decreciente análogas a las expuestas 
en ambientes sublitorales (fi gura 12.17). Cabe añadir las olas de origen sísmico o tsunamis que 
barren las plataformas y las costas no sólo de las zonas vecinas de las regiones sísmicamente 
activas, sino de otras situadas a gran distancia.

superfice erosiva

arena extraída del sustrato

más antiguo en la garganta de inlet
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de tormenta (hacie el mar)

erosión de un sustrato

arenoso más antiguo
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a afloral en el shoreface
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Figura 12.16. Traspaso de la barrera litoral por retrogradación erosiva del shoreface durante una transgresión. La 
arena de la barrera se recicla una y otra vez por overwash, enterramiento y re-exposición en el shoreface. Las 
corrientes de tormenta son paralelas a la costa y tienden a hundirse (downwelling) y erosionan el shoreface.  Parte 
de esa arena va a parar a la barrera y los inlets y parte va hacia la plataforma movida por los refl ujos de tormen-
ta (que están sometidos al efecto de Coriolis y, en el bloque diagrama, se desvían hacia la derecha porque se les 
supone en el Hemisferio Norte) y se incorpora a los mantos de arenas transgresivos. Modifi cado de Swift et al., 
1985 y Niedoroda et al., 1985.
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Existen cuatro tipos principales de corrientes: de 
circulación oceánica semipermanente,  meteorológicas, 
de marea y de densidad (fi gura 12.18). Las más activas 
desde el punto de vista del transporte son las meteo-
rológicas, que son estacionales, y las mareales, que son 
regulares y actúan más continuamente. El 15% de la 
plataforma está dominado por corrientes de marea 
cuya velocidad supera los 25 cm/s. Esto equivale a 
decir que sufre a diario dos eventos de efectos seme-
jantes a los de una tormenta.

Todos estos procesos, juntos o por separado, son 
capaces de acumular arena en barras de distinto ta-
maño, en cuyas crestas se elimina el sedimento fi no 
que va a reposar a los surcos donde permanece, a 
menos que haya corrientes capaces de removerlo. Si 
las hubiera, lo arrastraría más lejos dejando un depó-
sito residual (lag) sobre una superfi cie erosiva.

Corrientes meteorológicas

Las causas meteorológicas producen oleaje y 
arrastre de agua por el viento que, en gran medida, 
son los controles mayores de los sistemas de circula-
ción en los ambientes someros donde la acción de las 
mareas es poco acusada o nula.

Pueden diferenciarse cuatro tipos de movimientos 
cuya acción sobre el fondo depende de la profundi-
dad local y de la situación de ese punto con respecto 
a la costa: 1) Corrientes producidas por el viento den-
tro del sistema general de circulación atmosférica. 
Actúan a distintas escalas de tiempo y espacio. Por 

ejemplo, las brisas diurnas, que son 
muy constantes, pueden generar 
olas de período corto cuyos efectos 
se hacen patentes a largo plazo; en 
cambio, las borrascas y anticiclo-
nes, que duran varios días, produ-
cen vientos muy fuertes cuya direc-
ción va cambiando según se 
desplaza la perturbación atmosféri-
ca. Finalmente, las células de altas 
o bajas presiones pueden persistir 
varios meses y producen condicio-
nes más estables que las anteriores. 
2) Oscilación del oleaje, cuyo efec-
to sobre el fondo está condiciona-
do por la profundidad en ese pun-
to. 3) Corrientes de retorno o 
refl ujo de tempestades (storm surge 

Figura 12.17. Secuencias de energía y tamaño de grano decrecientes 
hacia el techo (FU) producidas por el oleaje en un fondo marino somero 
y separadas por superfi cies erosivas (e). Las letras signifi can: L, arenas 
con laminación paralela de régimen de fl ujo alto; R, estratifi cación y, r, 
laminación cruzada de oscilación; b, bioturbación (Ophiomorpha); c, res-
tos carbonosos (escala en cm).

Figura 12.18. Principales procesos físicos que infl uyen sobre los regímenes hidráulicos de la 
plataforma. Modifi cado de Swift et al., 1971.
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ebb), que vuelven hacia el mar cargadas de sedimento al cesar el viento y las bajas presiones 
características de los temporales (fi gura 12.19). Las corrientes de retorno o refl ujo acarrean el 
sedimento erosionado en las zonas costeras hacia las zonas sublitorales y la plataforma, expe-
rimentando en el proceso el efecto de Coriolis. 4) Corrientes de resaca (rip currents) y parale-
las a la costa (longshore) inducidas por el oleaje en las zonas de rompientes y de arrastre.

Corrientes de marea

Las mareas son deformaciones de las masas de agua que cubren la tierra en respuesta a la 
atracción combinada de la Luna, el Sol y las estrellas. La magnitud de la deformación se llama 
amplitud o rango de marea y depende del período de oscilación de la cuenca, que está condi-

Figura 12.19. Arriba: modelo conceptual que relaciona una tormenta grande (1) con la elevación del nivel del mar resultante (2). Cuando 
el viento se calma, el agua acumulada en las zonas costeras tiende a recuperar su nivel normal y se produce una corriente de densidad que 
se mueve hacia el mar (3). Durante el depósito (4), las olas afectan todavía el fondo por encima del nivel de base del oleaje de tormentas 
pero por debajo del nivel de base en buen tiempo y, cuando se produce el depósito del sedimento transportado por la corriente de turbidez, 
se forma estratifi cación cruzada en montículos (hummocky). Por debajo del nivel de base del oleaje en tormentas se deposita una turbidita 
con las divisiones de Bouma. Modifi cado de Walker, 1979). Abajo: efecto de Coriolis sobre las corrientes de refl ujo de tormenta y sobre las 
corrientes y los fl ujos geostrófi cos inducidos por vientos de diversas direcciones, con el norte hacia arriba. Modifi cadas de Strahler, 1963 y 
Swift y Thorne, 1991 y de Walker, 1984.
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cionado por sus dimensiones (tamaño y profundidad). Estas mareas, denominadas astronómi-
cas, se forman en los océanos y se propagan hacia sus bordes como unas olas u ondas de 
marea que están sujetas a las fuerzas de Coriolis. En alta mar la oscilación mareal es inapre-
ciable a un observador pero cuando la onda de marea se aproxima a zonas someras resulta 
infl uida por la morfología costera y la topografía del fondo, dando lugar a sistemas de corrien-
tes que giran en sentido opuesto al de las agujas del reloj alrededor de puntos nodales en los 
que el nivel del mar permanece constante. Estos puntos se denominan puntos anfi drómicos 
(fi gura 12.20).

Figura 12.20. Las ondas mareales del mar del Norte giran alrededor de puntos anfi drómicos (P) en los que la 
amplitud de la marea es cero. Las líneas continuas unen los puntos en los que la marea se produce a la misma 
hora lunar y las discontinuas los puntos de igual amplitud media. Las corrientes mareales medias medidas en 
superfi cie y, presumiblemente el transporte de sedimento, presentan una distribución semejante. Modifi cado de 
Houbolt, 1968 y Harvey, 1976.

Las corrientes de marea suelen tener un papel secundario en las plataformas abiertas, pero 
son muy activas en zonas con restricciones topográfi cas. En estas condiciones, la corriente es 
lo sufi cientemente intensa como para mover arena y acumularla en barras, de las que existen 
excelentes ejemplos en el mar del Norte. El repetido movimiento de las corrientes de marea 
afecta intensamente las barras del fondo de estos mares someros. Por una parte interviene el 
arrastre por las corrientes de fl ujo y refl ujo, que suelen seguir caminos diferentes. Por otra, la 
asimetría de las corrientes que barren la cresta de las barras hace que su forma vaya cambian-
do, volviéndose cada vez más sinuosa, hasta llegar a romperlas; se modifi can así su morfología 
y su distribución (fi gura 12.21).

Para que la marea produzca una deformación apreciable del agua de una cuenca, su volu-
men debe ser relativamente grande; en caso contrario, la amplitud mareal es muy pequeña o 
inapreciable. Tal es el caso del mar Mediterráneo o de los Grandes Lagos norteamericanos. En 
estos mares se genera un tipo de marea diferente al anterior que se denomina marea meteoro-
lógica. El nombre hace referencia a que está producida por factores meteorológicos más o 
menos locales, en especial los vientos diurnos y las tempestades, que son capaces de apilar agua 
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contra la costa y producir una sobre-elevación del nivel del mar (wind setup). Este tipo de 
marea suele tener una periodicidad diurna, o incluso mayor, según sean los patrones de vien-
tos locales. En cambio, las mareas astronómicas suelen ser semidiurnas. Las mareas meteoro-
lógicas juegan un gran papel en las costas en las que las mareas astronómicas son despreciables, 
pues amplían la zona en que pueden actuar los procesos del foreshore: en muchos puntos del 
Mediterráneo occidental la amplitud de la marea astronómica no supera los 8 cm (datos de 
El Puerto de Mazarrón, Murcia) pero la meteorológica puede ampliarla a 20-25 cm durante 
las horas centrales del día cuando sopla la brisa del mar en buen tiempo. La sobre-elevación 
del nivel durante los temporales es uno de los factores que desencadenan la erosión de las 
playas y la formación de corrientes de resaca de tormenta (storm surge ebb).

Corrientes oceánicas

Se deben a las diferencias de temperatura entre las masas de agua y de aire del ecuador y 
los polos, que producen un fl ujo térmico del ecuador a los polos. Hay dos tipos principales: 
corrientes someras forzadas por los vientos y corrientes profundas, inducidas por diferencias 
de temperatura y de salinidad, que mueven masas de agua independientes unas de otras y que 
están separadas entre si por termoclinas (superfi cies de cambio brusco de temperatura entre dos 
masas adyacentes de agua).

Estas corrientes alcanzan velocidades muy variables; algunas transportan carga de fondo y 
la apilan en megaripples y otras pueden, incluso, erosionar el sustrato. Estas corrientes pueden 
afectar grandes extensiones, siempre que el movimiento del agua se propague hasta la profun-
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Figura 12.21. A: Campos de barras mareales del mar del Norte meridional. Modifi cado de Houbolt, 1968). B: La acción opuesta de las 
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hasta romperla en tres trozos aproximadamente paralelos. Donde antes había una barra aparecen tres. Modifi cado de Caston, 1972.
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didad adecuada. En ciertas ocasiones, las masas de agua que se mueven están empobrecidas 
en oxígeno y, en caso de que lleguen a cubrir una plataforma, darían lugar a episodios de 
anoxia en el fondo. Este hecho reviste mucho interés desde el punto de vista económico, por-
que favorece la acumulación anormal de materia orgánica y la fi jación de minerales o elemen-
tos químicos que tengan afi nidad por ella.

Corrientes de densidad

Se deben a diferencias de temperatura, salinidad o concentración de sedimento en suspen-
sión y aparecen como capas de agua en movimiento a distintas profundidades (fi gura 12.7), 
como ocurre en las desembocaduras de los ríos y en los estuarios.

DISTRIBUCIÓN DE FACIES

La sedimentación en la plataforma se caracteriza porque los procesos que actúan en ella 
son eventos episódicos, es decir breves y frecuentes. La periodicidad de estos eventos es muy 
variable: unos ocurren de vez en cuando (por ejemplo, las tormentas) y otros a diario a diario 
(por ejemplo, las corrientes mareales).

En el evento hay varias fases que 
quedan registradas en la capa de sedi-
mento resultante. Durante la fase de 
energía del fl ujo («energía ambiental») 
más alta se produce erosión del fondo. 
Luego se pasa a una situación de equi-
librio entre la suspensión y el  transporte, 
en la que los granos caen y se remueven 
continuamente. Finalmente, al decrecer 
la intensidad del agente responsable del 
evento, los granos van decantando de 
acuerdo con su peso y se organizan con 
granoclasifi cación positiva porque los 
granos gruesos son los primeros en de-
positarse y tienden a acumularse en la 
parte basal de las capas, normalmente 
sobre la superfi cie erosiva producida 
durante el paroxismo del evento (fi gu-
ras 12.22 y 12.17).

En defi nitiva, las corrientes de marea y de tormenta tocan el fondo, remueven parte del 
sedimento y lo ponen en suspensión pero, cuando cesa la agitación del agua, vuelve a deposi-
tarse el sedimento, pero los granos tienden a ordenarse por tamaños, formándose una grano-
clasifi cación positiva.

La selección progresiva

El fondo está sometido a sucesivos eventos de agitación, cada uno de los cuales puede ser 
más intenso o más débil que el precedente. En el primer caso, la erosión y remoción del fon-
do puede borrar toda huella del evento débil anterior. En el segundo, la erosión no afecta toda 
la capa de tormenta previa, sino sólo su parte superior, de modo que solo pasan a la suspensión 
los granos más cercanos al fondo que, en virtud de la granoclasifi cación son, por término me-
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Figura 12.22. Modelo del depósito de una capa de tormenta. Al aumentar la velocidad de 
la corriente se erosiona sedimento del fondo y se pone en suspensión granoclasifi cada 
inmediatamente por encima del fondo. Al desvanecerse la corriente se deposita una capa 
granoclasifi cada. Modifi cado de Niedoroda et al., 1989.
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dio, los más pequeños. Al cesar el nuevo evento vuelven a depositarse con tendencia a grano-
clasifi cación positiva, de modo que el sedimento del fondo se va seleccionando cada vez mejor. 
En realidad el proceso es algo más complicado porque siempre hay alguna mezcla de sedimen-
to, pero el mecanismo básico es éste.

Poco a poco el sedimento se va desplazando hacia la plataforma externa a base de ponerse 
en suspensión y depositarse una y otra vez pero, al alejarse de la costa y aumentar la profun-
didad, se va reduciendo la competencia de las corrientes y, por tanto, su capacidad de remover 
sedimento, pues el esfuerzo que pueden aplicar sobre el fondo es cada vez menor. De este 
modo, el sedimento se selecciona progresivamente a la vez que se dispersa (fi gura 12.23).

Figura 12.23. Modelo de la selección progresiva en la plataforma. A partir de un corte transversal con nueve 
estaciones se ha construido una cadena de Markov con estados de transición (círculos), estados de entrampa-
miento (cuadrados) y posibles transiciones entre ellos. Cada estación se caracteriza por una granulometría, pero 
el sedimento se hace más fi no y mejor seleccionado a medida que las partículas más gruesas van quedando re-
tenidas en las estaciones precedentes, como pone de relieve la disminución de las desviaciones. Modifi cado de 
Swift et al., 1972.

La secuencia positiva es muy importante para el proceso de selección progresiva, porque 
predetermina y limita el tamaño de grano disponible para los eventos posteriores y sus corres-
pondientes fl ujos (fi gura 12.24). En general, cuanto menor sea la tasa de sedimentación tanto 
más tiempo hay para movilizar y seleccionar el sedimento del fondo antes de que se entierre 
y fosilice.
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La selección progresiva es más efi caz cuando la 
plataforma proximal está en régimen regresivo do-
minado por el aporte, pues los ríos seleccionan bas-
tante el sedimento antes de verterlo a la plataforma 
(fi gura 12.25).

Por el contrario, los regímenes transgresivos do-
minados por la acomodación reciben tamaños de 
grano mucho más variables porque el aporte pro-
cede no sólo de la destrucción del shoreface de las 
playas, sino también de la erosión y el reciclado de 
sedimentos más antiguos expuestos tanto a lo largo 
de la costa como en la zona infralitoral. Como es 
natural, cuando la plataforma recibe estos aportes 
gruesos comienza una nueva cadena de selección 
progresiva (fi gura 12.25).

En las plataformas actuales, el tamaño de grano 
tiende a decrecer hacia la plataforma externa y el 
mar abierto, aunque los sedimentos heredados de 
episodios de nivel del mar más bajo que el actual 
introducen grandes anomalías. Ahora bien, se ha 
observado que los depósitos heredados («relictos») 
suelen estar en vías de adaptación a las condiciones 
actuales.

Igualmente, la madurez textural depende de 
hasta qué punto han conseguido reorganizar los 
procesos modernos los sedimentos y los rasgos 
 erosivos heredados de la exposición subaérea en 

el último episodio glaciar cuando el nivel del mar era más bajo (lowstand). El oleaje de tem-
pestad ha mejorado mucho la madurez  textural de algunas plataformas, como la Bahía de 
Bristol en el mar de Bering (fi gura 12.26), pero en otras, como la plataforma meridional de 
Oregón (fi gura 12.7), la madurez es mucho menor porque están todavía en período de trans-
formación a las condiciones ac tuales.
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Figura 12.24. Selección progresiva y diferenciación de facies. Durante un 
evento de suspensión, los granos más gruesos depositados por el evento 
precedente son los que tienen menos probabilidades de ponerse en suspen-
sión y ser transportados por el sistema de dispersión. Después de varios 
eventos se ha acumulado una facies proximal que es de mayor tamaño de 
grano y más potente que la distal. Modifi cado de Swift y Thorne, 1991.

domina el aporte domina la acomodaciónsuperficie erosiva
(ravinement)

superficie de
erosión marina

Figura 12.25. Regímenes sedimentarios de la plataforma. En el dominado por el aporte, el trasiego (by-pass) en la desembocadura del río 
lleva el sedimento fi no a toda la plataforma, mientras que la arena que traspasa la barrera litoral en las avenidas fl uviales tiende a acumu-
larse en cuerpos de arena. En el dominado por la acomodación, la removilización en el shoreface deja una capa de material grueso (lag) 
sobre la superfi cie erosiva producida por la retrogradación del shoreface y sufre más erosión frente a los salientes costeros. Modifi cado de 
Swift y Thorne, 1991.
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Flujo y estratifi cación

La selección progresiva controla también la estra-
tifi cación de los materiales de la plataforma, indepen-
dientemente de que sea producida por eventos diarios 
o esporádicos: unos y otros generan estratos de po-
tencia variable llamados capas de evento, que son las 
unidades básicas del depósito en la plataforma.

La efi cacia de la selección progresiva en la gene-
ración de estratos depende del aporte de sedimento 
y la energía del medio. La efi cacia es directamente 
proporcional a la frecuencia de las tormentas y a la 
profun didad hasta la que erosionan el substrato, e 
inversamente proporcional a la acumulación de sedi-
mento a corto plazo (anual). Se producen así diferen-
tes confi guraciones de capas (fi gura 12.27). Con ve-
locidad de sedimentación alta y poco retrabajado, las 
capas sufren poca erosión y se obtiene una sucesión 

expandida. Con velocidades de sedimentación bajas y tasas de retrabajado altas, se obtiene un 
registro condensado. En el caso extremo, se elimina todo el sedimento excepto las fracciones 
más gruesas y se forma una capa residual de abandono o lag (fi gura 12.27).

El shoreface superior está sometido a un intenso reciclado porque hay mucha remoción, 
independientemente de la tasa de sedimentación; por ello se acumulan capas poco potentes 
con secuencias truncadas. En cambio, el shoreface inferior y el off shore sufren muy poco retra-
bajado, aunque las tasas de sedimentación sean allí mucho más bajas que en los ambientes más 
cercanos a la costa. La explicación es doble: hay pocas tormentas que produzcan una agitación 
tan grande del agua que llegue a afectar el fondo y además, cuando lo hacen, sólo remueven 

Figura 12.26. La bahía de Bristol en el mar de Bering meridional es un mar somero maduro desde el punto de vista textural como se refl e-
ja en el tamaño de grano (A) y en la selección del sedimento (B), indicándose además el sistema de corrientes de plataforma. Modifi cado 
de Sharma et al., 1972.

Figura 12.27. La confi guración de la estratifi cación depende de la relación 
entre la velocidad de sedimentación y de la tasa de removilización del 
fondo durante los eventos. Modifi cado de Niedoroda et al., 1989.
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la parte más alta del sustrato. En consecuencia, se depositan muchas capas con secuencias 
completas (fi gura 12.28).

El espesor de los estratos y su potencial de preservación dependen de los procesos que 
generan las capas y sus asociaciones o facies sedimentarias. El espesor de las capas está relacio-
nado con el período de retorno de las tormentas anuales mientras que el potencial de preserva-
ción depende del retrabajado que haya experimentado: al aumentar éste porque disminuya la 
profundidad o la velocidad de sedimentación, aumenta también el espesor medio de las capas 
(fi gura 12.29).
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Figura 12.29. Relaciones entre los procesos generadores de capas y las facies sedimentarias. Modifi cado de Swift et al., 1991a.

Figura 12.28. Esquema de los tipos de estratifi ca-
ción de tormentas en un shoreface progradante. Los 
cambios de tipos de estratifi cación desde la playa 
al shoreface inferior refl ejan la disminución de la 
velocidad de sedimentación y de la mezcla de se-
dimentos por procesos físicos. Modifi cado de Nie-
doroda et al., 1989.
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Sistemas de dispersión y de depósito

Un sistema de dispersión es el conjunto de ambientes de depósito relacionados con un fl u-
jo y consiste en una zona de erosión (que es el origen, el lugar que aporta el sedimento) co-
nectada con unas zonas de depósito mediante una corriente cuya competencia disminuye aguas 
abajo. Tiene, pues, un sentido geomorfológico y dinámico.

Paralelamente a ellos, los sistemas de depósito son conjuntos de rocas y tienen un volumen 
concreto, es decir son unidades tridimensionales con un sentido estratigráfi co. En otras pala-
bras, los sistemas de dispersión son asociaciones de ambientes sedimentarios relacionados con 
una corriente o agente de transporte, mientras que los sistemas de depósito son asociaciones 
de facies relacionadas con un proceso (fi gura 12.30).

facies proximales facies distales facies muy distales
erosión

ambiente de
procedencia

BALANCE SEDIMENTARIO

RELACIONES LATERALES

sistema de
dispersión

sistema de
depósito

ambiente distal ambiente muy distal
ambiente
proximal

superficie erosiva

Figura 12.30. Balance sedimentario de los sistemas de dispersión y relaciones laterales (geométricas) de los 
sistemas de depósito correspondientes. Modifi cado de Swift et al., 1991a.

Las zonas donde se produce erosión o depósito están condicionadas en gran parte por las 
variaciones locales de profundidad y de anchura de la plataforma, que fuerzan al fl ujo a con-
traerse y expandirse (fi gura 12.31). El fl ujo es geostrófi co y se mueve paralelamente a la costa 
y, aunque el tamaño de grano disminuye progresivamente hacia la plataforma externa, en rea-
lidad la distribución de facies a gran escala debida a la selección progresiva está controlada por 
los sistemas de dispersión y se dispone perpendicularmente a la costa.
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Figura 12.31. Control de la topografía sobre la sedimentación en la plataforma continental. Una disminución 
de la profundidad o de la anchura de la plataforma produce aceleración del fl ujo y erosión; pasada la constric-
ción  el fl ujo se expande y pierde velocidad, depositando el sedimento en suspensión. Modifi cado de Swift y 
Thorne, 1991.

Las plataformas con sedimento fi no están gobernadas por sistemas de dispersión por difusión 
bajo la acción conjunta de las olas y de las corrientes que se les superponen y que son indu-
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cidas por el viento. Unas y otras mueven el sedimento paralelamente a la costa y, a la vez, lo 
van llevando hacia la plataforma externa; es decir, el coefi ciente de difusión es elevado. Como 
al mismo tiempo actúa la selección progresiva, los límites de facies se disponen paralelos a la 
costa.

Las plataformas con sedimento grueso están gobernadas por sistemas de dispersión por ad-
vección, es decir, por el movimiento lateral y vertical de masas de agua (corrientes), y los coe-
fi cientes de difusión son relativamente bajos. Por eso los sistemas de facies se disponen en 
bandas perpendiculares la plataforma.

La actividad orgánica

A todo lo anterior se suma la actividad de los organismos en el fondo, que modifi ca pro-
fundamente las características de la parte superior del sedimento (fi gura 12.32). La actividad 
orgánica se lleva a cabo en varios niveles y corre a cargo de diversos taxones o tipos de orga-
nismos que, como resultado indirecto, bioturban el sedimento llegando incluso a destruir la 
estructura original. A su vez, la litología y la granulometría del substrato y las condiciones 
hidrodinámicas en el fondo ejercen un fuerte control sobre la biota: en substratos arenosos 
sometidos a transporte activo, con abundante carga de fondo, la biota es pobre y no suele 
haber epifauna bentónica; en cambio, en substratos de grano fi no y de aguas más tranquilas 
hay mayor densidad de población bentónica y los comedores de sedimento reemplazan pro-
gresivamente a los fi ltradores de partículas en suspensión. El estudio de las ichnofacies ofrece 
claves para la interpretación ambiental, pues su potencial de preservación es elevado.

Figura 12.32. Modifi caciones del fondo debidas a los organismos. Modifi cado de Webb et al., 1976 y estructuras de bioturbación en tres 
niveles en los sedimentos fi nos del mar del Norte meridional. Modifi cado de Reineck et al., 1967.
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ACUMULACIÓN DE SEDIMENTO EN LA PLATAFORMA

El régimen sedimentario y la acumulación de sedimentos en la plataforma dependen de 
unas variables que están íntimamente relacionadas entre sí: el aporte, la acomodación y el 
transporte de sedimento, acorde a la energía del fl uido. Estas variables son homeostáticas por-
que tienden a restablecer el equilibrio, aunque a corto plazo las condiciones hidrodinámicas 
puedan ser muy dispares.

El régimen sedimentario de la plataforma se defi ne por el estado de las variables y tiende 
a mantener una superfi cie de equilibrio dinámico si dispone del tiempo sufi ciente y las con-
diciones se mantienen constantes. Para logarlo, se deposita o erosiona el fondo hasta alcanzar 
un perfi l topográfi co estable estrechamente controlado por la relación aporte/acomodación 
(fi gura 12.33). La plataforma sólo puede crecer por agradación vertical si se mantiene una re-
lación constante entre la sedimentación y el transporte (by-passing) de sedimento hacia el ta-
lud. En resumen, la plataforma tiende a adquirir la típica confi guración de plataforma y talud, 
independientemente de su origen (fi gura 12.10). En la práctica, es muy raro que las condicio-
nes se mantengan estables y lo normal es que, en vez de la secuencia de depósito simple con 
clinoformas ilustrada en esa fi gura, se produzcan apilamientos de secuencias.

Se han descrito varios modelos de perfi les en función de la variable dominante (fi gu-
ra 12.34). El perfi l de equilibrio c  ostero dependiente del nivel del mar defi ne los regímenes 
transgresivos (retrogradantes), con poco sedimento autóctono. El perfi l de equilibrio costero 
dependiente del aporte defi ne los regímenes regresivos (progradantes), con mucho sedimento 
alóctono aportado por el sistema fl uvial.

LITOFACIES Y SISTEMAS DE DEPÓSITO

Litofacies

El principal proceso sedimentario (sobre todo en la plataforma interna) es la remoción del 
fondo durante las tempestades, que forma una superfi cie erosiva, y el redepósito del material 

exceso de sedimento

energía del flujo requerida
para dispersar el sedimento

si aumenta la energía del medio (flujo)
aumenta la profundidad en la plataforma

si aumenta el aporte disminuye la profundidad
en la plataforma

perfil de equilibrio en la plataforma
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sedimento necesario para
compensar una subida eustática

aporte
sedimentario perfil de

equilibrio

profundidad 1

profundidad 1

profundidad 2

profundidad 2

Figura 12.33. La plataforma como superfi cie en equilibrio. Modifi cado de Swift y Thorne, 1991.
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formando una secuencia granodecreciente. Los sistemas de depósito están formados por la 
superfi cie erosiva y las litofacies granodecrecientes. Ahora bien, la posición relativa de una 
y otras varía según se trate de sistemas dominados por el aporte, en los que la superfi cie ero-
siva se sitúa encima, o por la acomodación, en los que la superfi cie erosiva se sitúa debajo 
(fi gura 12.35).

Por otra parte, la zona proximal (más cercana del origen) del sistema de depósito se carac-
teriza por litofacies de arenas amalgamadas, que han sufrido múltiples erosiones y resedimen-
taciones (o sea, mucho retrabajado) y por ello se consideran secciones condensadas. En los 
ambientes distales hay menor removilización y por ello dominan las litofacies de arenas y lu-
titas interestratifi cadas (facies heterolíticas) y las litofacies lutíticas laminadas o bioturbadas, es 
decir son sucesiones expandidas (fi gura 12.36). Hay que tener presente, sin embargo, que, 
cuando el aporte es muy escaso, la amalgamación o condensación se puede extender también 
a las facies distales.

Figura 12.34. Diversos perfi les de la plataforma. El perfi l en equilibrio isostático, implica una escala espacio-
temporal mayor que los demás. Modifi cada de Swift y Thorne, 1991.



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

528

La facies de areniscas (S, de sandstone) indica las condiciones ambientales de mayor 
energía del fl uido; la movilidad del substrato impide que lo colonicen muchos organismos, de 
manera que se encuentran pocos restos orgánicos y pistas fósiles. Son, pues, litofacies de arenas 
amalgamadas con mucho retrabajado («condensadas») y superfi cies erosivas. Se pueden dife-
renciar tres subfacies, según la estructura interna sea estratifi cación cruzada (Sa), laminación 
paralela (Sb) o laminación cruzada (Sc).

La facies heterolítica (H) incluye las alternancias de arena y lutita. Según la proporción 
de una y otra se distinguen tres subfacies (Ha, Hb y Hc) que, en principio, registran variacio-
nes periódicas de las condiciones hidrodinámicas y del aporte sedimentario. En el muro de las 

facies distales

facies proximales

PLATAFORMA REGRESIVA: DOMINA EL APORTE
las facies proximales están bajo la superficie erosiva

PLATAFORMA TRANSGRESIVA: DOMINA LA ACOMODACIÓN
las facies proximales recubren la superficie erosiva

facies distales
superficie erosiva

(diastema de origen)

superficie erosiva
(diastema de origen)

Figura 12.35. Tipos de sistemas de depósito y contactos entre ellos. El círculo con punto es la corriente vista desde delante; el radio del 
círculo es proporcional a la anchura de la corriente y no a su intensidad. Modifi cado de Swift et al., 1991a.

Figura 12.36. Principales litofacies depositadas en ambientes someros siliciclásticos. Modifi cado de Johnson, 1978 y Boersma, 1975.
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capas de arenisca suelen encontrarse restos transportados de vegetales. La bioturbación aumen-
ta hacia el techo de las capas, coincidiendo con la colonización del fondo en las épocas de 
buen tiempo.

La facies lutítica (M, de mudstone) consiste esencialmente en arcillas laminadas o bio-
turbadas. Según aparezcan, o no, intercalaciones de material más grueso, fosilífero o bioclás-
tico se diferencian dos subfacies (Ma y Mb). Corresponde a condiciones de energía baja en 
zonas situadas por debajo del nivel de base del oleaje, pero para precisar más la interpretación 
hay que estudiar las comunidades bentónicas.

Distribuciones de facies y sistemas de depósito dominados por el aporte 
(progradantes o regresivos)

Los sistemas de depósito regresivos se relacionan con grandes sistemas de dispersión ali-
mentados con sedimento alóctono de grano fi no a muy fi no aportado por los ríos. Compren-
den las barras de desembocadura deltaicas, plumas de prodelta y los sistemas regresivos de 
shoreface (fi gura 12.37). Presentan clinoformas simples y muestran granoclasifi cación positiva 
hacia el mar (fi gura 12.35).
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Figura 12.37. Litofacies de sistemas de depósito regresivos. El círculo cruzado es la corriente vista desde atrás. 
Explicación en el texto. Modifi cado de Swift et al., 1991a.
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La mayor diferenciación de facies se produce en la plataforma interna (fi gura 12.25) y las 
facies proximales con más retrabajado se restringen a los ambientes de playa y shoreface supe-
rior. La intensa difusión hacia el mar controla la distribución de facies en el resto de la plata-
forma, de modo que se produce un gradiente granulométrico perpendicular a la plataforma y 
una distribución de facies paralela a ella. Como la sedimentación es un proceso tridimensional, 
en la distribución del sedimento infl uyen tanto el carácter del aporte, que se restringe a pun-
tos aislados (desembocaduras fl uviales), como a la dirección dominante de las corrientes de la 
plataforma.

La acumulación de sedimento frente a la desembocadura fl uvial reduce la profundidad de 
la plataforma y en cierta medida, también su anchura. A causa de ello se acelera la corriente 
y aumenta su capacidad de transporte, erosionando el fondo (fi gura 12.38, compárese con la 
fi gura 12.31), un efecto que suele olvidarse en las reconstrucciones ambientales. Sobrepasado 
el obstáculo, aumenta de nuevo la profundidad, disminuye la velocidad del fl ujo y se deposi-
ta una capa de granulometría decreciente en el sentido de la corriente dominante, denomina-
da manto de desaceleración. Así pues, la mayor parte del depósito consiste en alternancias de 
arena y arcilla bien conservadas, que suelen presentar secuencias de Bouma depositadas por 
debajo del nivel de base del oleaje.

Figura 12.38. Manto de frenado en una plataforma regresiva; explicación en el texto. Modifi cado de Phillips, 
1987.

Ejemplos de este tipo son las plataformas relacionadas con deltas que aportan grandes 
cantidades de sedimento y provocan una acumulación anormal. En algunos casos, el límite 
externo de la plataforma se abomba frente a los deltas, como la plataforma del Sur de Texas 
(fi guras 12.11 y 12.12). En otros, la enorme acumulación fuerza la progradación de la plata-
forma completa.

Distribuciones de facies y sistemas de depósito dominados por la acomodación 
(retrogradantes o transgresivos)

En ellas, el aporte y la velocidad de sedimentación son menores que en las regresivas, pero 
sufren un mayor retrabajado, así que el sedimento se remueve y vuelve a depositarse muchas 
veces antes de quedar enterrado. Ello produce una selección progresiva muy efi caz, pero con 
diferencias granulométricas muy bruscas de unos puntos a otros (fi gura 12.25). Como el se-
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dimento autóctono es de grano relativamente grueso y hay una gran densidad de granos, los 
procesos de difusión son poco activos y se produce sobre todo un transporte paralelo a la cos-
ta por masas de agua (advección). El sedimento se dispone en bandas de granulometría y de 
facies perpendiculares a la costa o, más propiamente, a la dirección del fl ujo.

Estas plataformas suelen presentar relieves relativamente abruptos debido en parte a la 
erosión y también a que las granulometrías gruesas permiten mayores ángulos de reposo. Ade-
más, como la costa es irregular, se forman diversos sistemas de aceleración y frenado que fun-
cionan simultáneamente. Esta variedad dentro de plataforma se debe, simplemente, a la inte-
racción de las corrientes dominantes con las irregularidades topográfi cas.

Las facies transgresivas pueden describirse como mantos discontinuos de arenas gruesas 
que se apoyan sobre la superfi cie erosiva que va tallando el oleaje en el shoreface superior a 
medida que se va desplazando hacia tierra durante la transgresión, truncando de paso las islas 
barrera y los inlets (bocanas) que encuentra en su camino (fi gura 12.39). La mayor parte del 
depósito está constituida por sucesiones proximales de arenas de grano grueso amalgamadas 
(condensadas), mientras que las litofacies de grano fi no quedan restringidas al borde externo 
de la plataforma, especialmente en las zonas donde se ensancha y disminuye la velocidad del 
fl ujo.

Estos mantos de arenas gruesas quedan sumergidos formando bajíos frente a los cabos y 
estuarios y pueden ser removilizados posteriormente por las corrientes de marea. En este caso, 
al dispersarse el sedimento van apareciendo diversos tipos de estratifi cación y estructuras sedi-
mentarias primarias (fi gura 12.39).

Como ejemplos se pueden citar la plataforma que rodea las Islas Británicas y el mar del 
Norte (fi guras 12.21 y 12.39) y el margen Atlántico norteamericano, que incluye desde mo-
delos con barras de arena y dominio de las tormentas (fi gura 12.8) a la plataforma glaciada 
del extremo noreste (fi gura 12.6).

Figura 12.39. Litofacies en una plataforma transgresiva. A: detalle de la plataforma interna; B: aspecto general para mostrar las relaciones 
de las litofacies condensadas con el retrabajado. El círculo cruzado es la corriente vista desde atrás. Modifi cado de Swift et al., 1991a.
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La cuña progradante infralitoral (CPI)

Los modelos de sedimentación sublitoral presentados hasta ahora dan por supuesto que 
los depósitos de playa evolucionan lateralmente hacia el mar con una disminución del tamaño 
de grano, y de la acción del oleaje, hasta llegar a granulometrías lutíticas.

En las páginas anteriores se ha mostrado que el modelo es más complicado por dos razo-
nes principales. La primera es que los depósitos heredados de épocas de nivel del mar más bajo 
(los impropiamente llamados «relictos» en lugar de reliquia) están todavía en vías de reciclado 
y adaptación a las condiciones actuales. La segunda es que coexisten diversos sistemas de dis-
persión que interfi eren mutuamente, independientemente de que el contexto sea progradante 
(regresivo) o retrogradante (transgresivo).

En cualquier caso, se asume que las facies arenosas del shoreface se acuñan y se interdigitan 
con las lutitas de plataforma a través del dominio infralitoral (fi guras 12.28, 12.35 y 12.37). 
No obstante, se conocen cada vez más casos en los que aparecen arenas relativamente gruesas 
en el dominio infralitoral que están fuera de lugar en este esquema general. El dominio infra-
litoral se extiende entre los niveles medios de base del oleaje de buen tiempo y de tormentas 
(fi gura 12.40). Ha sido poco estudiado porque cae fuera del alcance de los estudiosos de las 
playas y no permite el acceso a los barcos de investigación oceanográfi ca convencionales, por-
que su calado es excesivo para las profundidades a las que se encuentra. Además, hasta hace 
muy pocos años, la resolución de la sísmica no permitía discriminar adecuadamente la estruc-
tura interna de estas formas, pues son relativamente pequeñas.

El perfeccionamiento de la sísmica de alta resolución ha permitido avanzar en el estudio 
del dominio infralitoral e identifi car una cuña de sedimento relativamente grueso (arena e 
incluso grava) que ha recibido distintos nombres, entre los que se prefi ere el de cuña progra-
dante infralitoral (fi gura 12.40). La cuña se extiende desde los 10-20 m de profundidad con 
una ruptura de pendiente bien defi nida que se sitúa hacia los 20-25 m de profundidad en el 
mar Mediterráneo (fi gura 12.41) y los 30-35 m en el océano Atlántico, que son aproximada-
mente los niveles medios de base del oleaje de tormentas en ambos dominios y se extiende 
hasta los 40-50 m de profundidad según las zonas.

Figura 12.40. Cuña progradante infralitoral y resumen de la nomenclatura más utilizada para los ambientes marinos someros. Modifi cada de 
Hernández Molina et al., 2000.
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Las CPI son cuerpos estrechos (1-2 km) y alargados (10-100 km) paralela u oblícuamen-
te a la costa, de 20-30 m de espesor, que pueden aparecer conectados lateralmente con prodeltas 
o bien aislados en la plataforma. Se forman por acumulación de sedimento transportado por 
las corrientes de refl ujo (retorno) de tormentas que van siguiendo el fondo de la plataforma y 
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Modifi cado de Fernández Salas et al., 2009.
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hundiéndose progresivamente (downwelling currents). Desde el punto de vista morfológico, 
presentan tres partes: topset, foreset y bottomset y el interior presenta clinoformas en offl  ap (fi -
gura 12.41).

Donde hay derivas litorales producidas por corriente de longshore, las CPI están constitui-
das por varias unidades menores dispuestas en offl  ap, que presentan acreción paralela u oblicua 
a la dirección general de la costa, dando una estructura interna que puede llegar a ser muy 
compleja (fi gura 12.42).

Figura 12.42. Jerarquía de elementos arquitecturales en el cortejo de facies de nivel del mar alto del Holoceno 
y correlaciones con las unidades H de Goy et al. (2003). Modifi cada de Lobo et al., 2005. Nótese la semejanza 
con los modelos genéticos de la fi gura 12.41.

Las CPI se encuentran en tres contextos: 1) sobre los depósitos del máximo transgresivo, 
frente, o cerca de, desembocaduras de ríos con mucho depósito y dinámica litoral enérgica; 
2) sobre mantos poco potentes de arenas transgresivas y 3) sobre unidades retrogradantes de-
positadas durante la última fase del último cortejo transgresivo. Los dos últimos casos se dan 
frente, o cerca de, desembocaduras fl uviales con poco aporte.

Es evidente el interés que tienen estos cuerpos para la industria petrolífera, pues ofrecen 
unas posibilidades de almacenamiento de hidrocarburos adicionales a las de los clásicos mo-
delos de las costas lineales de arena, largas y estrechas.

Observando la topografía submarina frente a las llanuras costeras parece evidente que hay 
continuidad física entre las unidades morfosedimentarias reconocidas en éstas (unidades H) y 
en el dominio infralitoral (sucesivas CPI), aunque la zona de tránsito no se observe bien por 
las difi cultad de acceso a los buques equipados con equipos de sísmica de alta resolución (fi -
gura 12.41).

Puede proponerse un modelo simple para visualizar el distinto comportamiento de ambas 
unidades morfosedimentarias durante la progradación. Las unidades de progradación coste-
ra están constituidas por un conjunto de crestas de playas concordantes entre sí y separadas 
por surcos particularmente anchos, por superfi cies erosivas que destruyen parte del registro, 
o por ambas. La superfi cies erosivas se producen durante períodos de nivel del mar ligera-
mente más alto (unos decímetros) pero, aunque su expresión superfi cial sea muy aparatosa, 
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realmente se encajan muy poco en los depósitos infrayacentes; más bien se trata de un arra-
samiento de las partes altas del perfi l de la playa (foreshore superior y backshore) y el depósi-
to de nuevas crestas discordantes con las anteriores. En cambio, estas fl uctuaciones menores 
se registran en la CPI como sucesivas fases de progradación que, en detalle, comprenden dos 
términos: uno inferior progradante, formado, por ejemplo, a media escala, durante la pro-
gradación de una unidad H (en gris en la fi gura 12.42), y otro superior agradante (en blan-
co en la fi gura 12.42), más corto, durante la época de nivel del mar más alto y la erosión de 
las crestas de playa.

Tanto en la Unidades H como en las CPI holocenas se han reconocido dos unidades (o 
secuencias de depósito) «mayores» separadas por un evento de sedimentación más lenta o ero-
sión y distinguibles por cambios en el estilo sedimentario. La unidad progradante inferior 
(6.500 a 3.700 yr cal BP) se caracteriza por progradación sigmoidal y comprende siete secuen-
cias menores equivalentes a las Unidades H1, H2 y H3 datadas por radiocarbono y reconocidas 
regionalmente. La estructura interna de la unidad progradante superior (3.700 yr cal BP a la 
actualidad) varía de progradación pura a regresión forzada (con descenso eustático) y com-
prende cinco secuencias menores equivalentes a las Unidades H4, H5 y H6 (fi gura 12.43 y 
capítulo de playas).

El origen de las unidades H se relaciona con cambios climáticos y del nivel relativo del 
mar durante el Holoceno superior; por ello es lógico pensar que las secuencias menores de las 
CPI tengan un origen similar. Por ejemplo, los períodos de predominio de NAO (–) (Oscila-
ción del Atlántico Norte negativa), cuando el anticiclón de las Azores se desplaza hacia el 
norte abre paso a las borrascas del Atlántico hacia la Península Ibérica. Son épocas de domi-
nancia ciclónica, frías, con mayores precipitaciones, en las que aumentan los vientos de SW y 
W y se suceden las tormentas intensas que barren el shoreface superior arrastrando el sedimen-
to hacia el mar y depositándolo en las CPI que, en consecuencia, progradan. En cambio, los 
períodos prolongados de NAO (+) son dominantemente anticiclónicos, sube el nivel relativo 
del mar y se erosiona la plataforma interna y la costa, aunque la intensidad media de las tor-
mentas es menor. La mayor acomodación permite el depósito del término agradante de las 
secuencias menores.

Los cambios en las temperaturas superfi ciales del agua del Mediterráneo, los eventos fríos 
de Bond y la evolución cíclica de la actividad solar se alían para producir fl uctuaciones de 
escala milenaria de los parámetros climáticos (pluviosidad, aridez, direcciones e intensidades 
de vientos, etc.) y, consecuentemente, del nivel del mar (fi gura 12.43).

No se han reconocido ejemplos de secuencias asimilables al CPI en el registro fósil, posi-
blemente por haber sido asimilados a depósitos deltaicos.

PARASECUENCIAS

Las facies y sus asociaciones (cortejos de sistemas de facies) se organizan en sucesio-
nes verticales que se denominan secuencias de depósito. Las secuencias más pequeñas y sim-
ples tienen sólo unos metros de espesor y pueden consistir simplemente en sets de capas con 
tendencia estratocreciente. Algunas de estas secuencias están separadas por superfi cies de 
inundación marina ligadas a subidas eustáticas y reciben el nombre de parasecuencias. De 
acuerdo con lo explicado en un apartado anterior, una parasecuencia es un sistema de depó-
sito simple.

Las parasecuencias suelen ser sucesiones estratocrecientes simples de una sola litología. Sin 
embargo, cuando se les sigue hacia el margen de la cuenca, se van diversifi cando las facies y 
aparecen indicios de erosión en las superfi cies que las limitan. En esas condiciones es cada vez 
más difícil distinguirlas de las secuencias estratocrecientes normales.
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Se supone que las parasecuencias se forman por oscilaciones del régimen de depósito que 
duran miles a cientos de miles de años (fi gura 12.44). A su vez, las parasecuencias se agrupan 
en secuencias más potentes y complejas denominadas secuencias de depósito (o secuencias «de-
posicionales») cuya duración se estima en cientos de miles o millones de años.

El origen de las parasecuencias es muy variado. En contextos costeros intervienen procesos 
autocíclicos (por ejemplo, avulsión fl uvial) y alocíclicos (externos a la cuenca, por ejemplo las 

Figura 12.43. Comparación de las unida-
des sísmicas y secuencias de depósito y 
curva deducida del nivel del mar de Fer-
nández Salas (2008) con diversos paráme-
tros utilizados como proxies (indicadores) 
de variabilidad climática y eustática. De 
arriba abajo, unidades H (Goy et al., 
2003) distinguidas en la llanura coste-
ra de Roquetas de Mar (Almería); frecuen-
cia de capas de arcillas en el mar Negro 
indicadoras del índice NAO (Lamy et al., 
2006); registro de deriva de hielos desde 
el Atlántico Norte (Bond et al., 2001); 
eventos fríos y temperatura superfi cial del 
mar de Alborán (Cacho et al., 2001); 
dC-14 residual que es una aproximación 
de la variabilidad solar (Stuiver et al., 
1998); algunos eventos climáticos aisla-
dos citados frecuentemente en la literatu-
ra especializada; eventos fríos (Bond et al., 
1997); épocas de alto nivel en el delta del 
Ebro (h1-h4) (Somoza et al., 1998); curva 
de oscilaciones mínimas del nivel relativo 
del mar registras en las llanura costeras de 
Almería (Goy et al., 2003); nivel del mar 
relativo de depósitos costeros en la costa 
española mediterránea (Somoza et al., 
1998).
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variaciones de ciertos parámetros orbitales 
de la Tierra). Ya en la plataforma externa, el 
control principal de la ciclicidad debe ser 
esencialmente alocíclico y responder a cau-
sas orbitales.

Un posible origen de la ciclicidad es la 
variación glacio-eustática del nivel del mar 
como ocurrió en el Cuaternario, en el Triá-
sico y en el Carbonífero. Sin embargo, esta 
explicación no es sufi ciente por sí sola, ya 
que la Tierra ha estado libre de hielo duran-
te buena parte de su historia geológica. Una 
causa más general y constante es la periodi-
cidad de Milankovich, que es una causa ma-
yor de las fl uctuaciones climáticas y que in-
terviene en la generación de parasecuencias 
a través de la repetición de períodos templa-
dos (por el efecto de invernadero) y fríos, 

que harían variar las precipitaciones al modifi car los sistemas de lluvias y el aporte sedimenta-
rio aparejado. Otra posibilidad, poco estudiada aún, es que las parasecuencias se deban a pro-
cesos autocíclicos que respondan a cambios no lineales de las variables que controlan la sedi-
mentación. Por ejemplo, parece claro que las potentes alternancias de capitas delgadas de 
areniscas y lutitas marinas someras deben representar un delicado equilibrio entre la subsiden-
cia y la sedimentación, en el que el fondo se comporta como una superfi cie en equilibrio 
homeostático (o sea, con tendencia a recuperar el equilibrio).

La estructura interna de las parasecuencias, su organización tridimensional (la denomina-
da arquitectura estratigráfi ca) y, en realidad, toda la sedimentación en la plataforma, dependen, 
en último extremo, de las oscilaciones periódicas de la relación entre el aporte sedimentario y 
la acomodación, expresada por la relación DA/DS (fi gura 12.45). Se expresa como un incre-
mento porque, realmente, se trabaja con la variación de ambos parámetros para intervalos 
concretos de tiempo y no con su valor bruto o promedio.

Pues bien, aunque las oscilaciones de esa relación sean cíclicas, el depósito resultante no 
es un ciclo (con los sedimentos organizados simétricamente) sino una secuencia con tendencia 
sedimentaria asimétrica. La razón es muy simple: en la parte del ciclo en que domina la aco-
modación (DA/DS > 1) aumenta la removilización de sedimento en las áreas más someras, pues 
se inundan nuevas zonas y la nueva superfi cie de equilibrio de la plataforma desciende, ero-
sionando el fondo. En la parte del ciclo donde domina el aporte (DA/DS ≤ 1) se deposita la 
parte grano- y estratocreciente de la secuencia.

A una escala mayor (fi gura 12.45, derecha), cuando domina el aporte se depositan unidades 
en offl  ap con relaciones de downlap y parasecuencias regresivas bien conservadas. Según se va 
equilibrando la relación DA/DS, se forman parasecuencias retrogradantes asimétricas en las que 
predomina la parte transgresiva de la secuencia. Finalmente, cuando domina la acomodación, 
la preservación es baja y los depósitos regresivos formados durante las oscilaciones de alta fre-
cuencia se destruyen durante la transgresión subsiguiente dando lugar a parasecuencias truncadas.

En detalle, cuando domina el aporte (DA/DS ≤ 0) la morfología general puede variar des-
de regresión forzada (con nivel del mar en descenso) a progradación pura (nivel estable), con 
dispositivo en offl  ap. Los episodios transgresivos aparecen como superfi cies erosivas o nivelillos 
de arcillas, porque el escaso retrabajado no permite formar un nivel basal de grava o de lu-
maquela.

Figura 12.44. Escala temporal de los eventos de transporte y de los cambios de 
nivel del mar y de las unidades de depósito correspondientes. Modifi cado de Swift 
et al., 1991b.
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Cuando el aporte es algo mayor que la acomodación (DA/DS entre 0 y 1) el dispositivo 
general es progradación con agradación y tienden a preservarse los depósitos transgresivos y 
los regresivos, aunque generalmente la parte regresiva de la secuencia es más potente que la 
transgresiva.

Cuando la acomodación y el suministro son similares (DA/DS ≈ 1) la arquitectura de las 
parasecuencias es esencialmente agradante y la superfi cie transgresiva es escalonada y no continua, 
por diferencias entre la acomodación y el aporte, aunque a largo plazo se mantenga el equilibrio. 
El potencial de preservación de las parasecuencias aumenta desde la plataforma externa, donde 
hay depósitos transgresivos condensados, a la interna en la que hay depósitos regresivos expan-
didos, pues las sucesivas detenciones de la subida eustática se aprovechan para progradar.

Cuando domina la acomodación (DA/DS > 1), se conserva parte de los depósitos regresivos 
de cada oscilación pero la semisecuencia granodecreciente de cada episodio retrogradante está 
peor desarrollada porque parte del material se recicla al quedar sumergido y pasa a formar 
parte de barras arenosas. Se produce retrogradación con agradación.

Finalmente, cuando la acomodación es muy alta (DA/DS >> 1) el shoreface transgresivo 
erosiona profundamente los depósitos de la fase regresiva y se produce retrogradación, con 
parasecuencias truncadas. En la plataforma externa, los períodos de ascenso eustáticos más 
rápidos se caracterizan por aportes de la erosión del shoreface, mientras que en los de nivel 
constante o caída predomina el aporte fl uvial y la acumulación aumenta en el borde externo 
de la plataforma. El resultado es una parasecuencia granodecreciente.

Queda fuera del alcance de este capítulo entrar en más detalles de la secuencia de depósito.
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Figura 12.45. Arquitectura de parasecuencias en función de la relación entre la evolución de la relación acomodación/aporte (DA/DS). En 
parte, modifi cados de Homewood et al., 1996 y de Swift et al., 1991b.
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SEDIMENTOS ANTIGUOS DE PLATAFORMA

Criterios de reconocimiento

Los depósitos de plataforma consisten esencialmente en grandes unidades litoestratigráfi cas 
de morfología más o menos tabular, en los que no suele haber grandes cuerpos canalizados. 
Estos rasgos pueden reconocerse, en principio, en perfi les sísmicos, en los que quizá se pueda 
establecer, además, las relaciones laterales con áreas de talud o costa.

La arquitectura estratigráfi ca es variable y se organiza alrededor de combinaciones de las 
tres litofacies más características: areniscas con diversos grados de amalgamación, alternancias 
de arenisca y lutita (facies heterolíticas) y lutitas laminadas o bioturbadas. Estas litofacies for-
man parasecuencias dominantemente estrato y granocrecientes, aunque a nivel del estrato 
individual (cada uno de los cuales es una capa de evento) se reconozca la granoselección po-
sitiva o una asociación de estructuras sedimentarias que indique disminución de la energía 
del fl ujo hacia el techo. Estos rasgos se reconocen bien en afl oramiento y se pueden deducir del 
estudio de testigos de sondeos, pero no tanto en sísmica porque son de escala demasiado pe-
queña.

Si se tiene acceso a testigos de sondeos, los criterios de reconocimiento más fi ables son los 
que tienen en cuenta alguna característica que guarde relación con la profundidad o de la 
salinidad: restos fósiles, ichnofacies, minerales autigénicos, características geoquímicas e, in-
cluso, estructuras sedimentarias.

Los restos fósiles más fi ables desde el punto de vista de la diagnosis ambiental son los de 
invertebrados, porque suelen estar estrechamente condicionados por la salinidad y sus oscila-
ciones. La mayoría de los corales, cefalópodos, braquiópodos, equinodermos, briozoos y algu-
nos foraminíferos calcáreos son estenohalinos, es decir, sólo pueden vivir en condiciones de 
salinidad marina normal. Por contra, muchos de los gasterópodos, bivalvos y ostrácodos son 
eurihalinos, o sea, capaces de adaptarse a rangos de salinidad más amplios. Más difícil de es-
tablecer es la profundidad del agua: la mayoría de los organismos proporcionan únicamente 
una idea muy vaga de ella y, para obtener algún resultado, deben estudiarse aquellos que ten-
gan alguna dependencia, por ejemplo, de la luz solar para realizar la fotosíntesis, etc.

Se obtienen datos a partir de las ichnofacies o asociaciones de trazas fósiles. Las comuni-
dades de aguas someras consisten en fi ltradores de partículas, que suelen vivir enterrados 
 (ichnofacies de Skolithos y Glossifungites), mientras que hacia aguas más profundas dominan 
los comedores de sedimento con técnicas sofi sticadas de barrido (ichnofacies de Cruziana, 
Zoophycos y Nereites).

Los minerales autigénicos se restringen casi por completo a los ambientes marinos. Se for-
man silicatos de hierro (chamosita y glauconita) y fosfatos. La glauconita es exclusiva de medios 
marinos y aparece por precipitación directa o por alteración de fi losilicatos detríticos y de 
materia orgánica (en particular de pellets fecales). Los granos de glauconita se acumulan luego 
bajo la acción de las corrientes. La chamosita es casi exclusivamente marina y suele asociarse 
a sedimentos clásticos, oolitos ferruginosos (de óxidos e hidróxidos de hierro) y depósitos de 
siderita, en aguas algo más cálidas que las requeridas por la glauconita. Los fosfatos se forman 
en bajíos y áreas de ascenso de corrientes profundas (upwelling) con velocidades de sedimen-
tación muy bajas.

Algunos rasgos geoquímicos, tales como la relación entre elementos traza (por ejemplo: 
B/Ga y B/Li) en la illita y en lutitas, muestran cierta dependencia de la profundidad. Tam-
bién se usan isótopos del estroncio, pero más bien con fi nes paleooceanográfi cos.

Las texturas y estructuras sedimentarias pueden reconocerse en testigos de sondeos y, aunque 
no siempre tienen valor diagnóstico, aportan datos útiles si se usan junto a los criterios ante-
riores. Con frecuencia se atribuyen determinadas estructuras a un agente genético y ello pue-
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de forzar algo las interpretaciones, pero hay dos tipos que deben citarse: la estratifi cación 
cruzada hummocky y la herringbone.

La estratifi cación cruzada hummocky (HCS) es un tipo de laminación de bajo ángulo, li-
geramente ondulante, cuyo espesor aumenta y disminuye lateralmente y que muestra suaves 
discordancias internas (fi gura 11.13A). Se origina por corrientes oscilatorias fuertes y relativa-
mente armónicas, que se superponen a una corriente suave y lenta (< 15 cm/seg). Al aumentar 
la velocidad de la corriente aparecen megaripples y estratifi cación cruzada de alto ángulo. La 
presencia de HCS se considera indicativa de ambientes someros con intenso oleaje, normal-
mente asociado con tempestades.

La estratifi cación cruzada herringbone, con paleocorrientes de sentidos opuestos, se asocia 
a la acción mareal. Sin embargo, no es un criterio defi nitivo porque el oleaje induce también 
corrientes costeras de direcciones opuestas, principalmente paralelas a la costa, capaces de mo-
ver megaripples. Es evidente que, en este caso, la marea no interviene directamente. Por otro 
lado, las corrientes de marea suelen seguir caminos diferentes en los bajíos (fi gura 12.21), 
produciendo cada una de ellas estructuras unidireccionales similares a las que generaría una 
corriente oceánica que barriese el fondo. Así pues, para invocar la acción mareal debe demos-
trarse fehacientemente que el fl ujo se invertía periódica y regularmente.

Además son muy frecuentes las laminaciones paralelas y las cruzadas de ripples de oscilación 
en el interior de los estratos y las morfologías de ripples de oscilación a techo de ellos.

Modelos sedimentarios

En sedimentos antiguos suelen reconocerse las plataformas por el proceso sedimentario 
que modela el depósito. Se distinguen los modelos dominados por las tormentas (o tempes-
tades) y por las corrientes de marea. De acuerdo con las ideas anteriores, es evidente que la 
acción más representativa de estos agentes de transporte se produce en la plataforma interna, 
poco profunda, mientras que la externa puede ser muy semejante en ambos casos porque, a 
mayor profundidad, los efectos de las tormentas y las mareas se amortiguan. Así pues, no debe 
pensarse que esos mecanismos, y los modelos que se basan en ellos, se excluyen entre si: de 
hecho, es frecuente encontrar estructuras de corriente y de oleaje en la misma unidad, dando 
fe de la coexistencia de ambas durante la sedimentación, como se verá en los ejemplos fósiles 
que se describen luego.

Por otro lado, tampoco se puede aplicar a rajatabla un modelo a toda una sucesión de 
materiales de plataforma porque, en el transcurso de la evolución de la cuenca, el margen 
queda sometido a regímenes dominados por el aporte o la acomodación según vaya fl uctuan-
do la relación DA/DS (fi gura 12.45). Además, no pueden olvidarse las complicaciones locales 
que introducen, por ejemplo, la subsidencia por compactación y el tecto-eustatismo, que mo-
difi can profundamente las facies sedimentarias y los motivos o patrones de las parasecuencias 
y de las secuencias de depósito.

EJEMPLOS

Plataformas dominadas por las tormentas

Las características más sobresalientes de los depósitos de plataforma atribuidos a tormentas 
se pueden recoger en un cuadro resumen (fi gura 12.46) y la distribución de facies en un mo-
delo general (fi gura 12.47), que ayudan a la mejor compresión de los ejemplos descritos.
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laminación paralela con
granos alineados
(parting lineation)
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Figura 12.46. Cuadro que resume la estructura interna de algunas areniscas de aguas someras depositadas por tormentas y su interpretación 
sedimentaria. A la derecha, distribución de facies en plataformas de energía alta, en las que domina la arena, y baja, en las que domina la 
arcilla. Modifi cado de Johnson, 1978.

Figura 12.47. Distribu-
ción de facies en plata-
formas dominadas por 
la acción de las tormen-
tas. Correlación de fa-
cies y procesos entre la 
plataforma interna y ex-
terna. Modifi cado de 
Gabaldón, 1989.
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Paleozoico inferior de los Montes de Toledo 
(Alternancias de Pochico o Alternancias Superiores)

Las denominadas Alternancias de Pochico (Ordovícico inferior) se depositaron en una 
plataforma marina somera sometida a la acción del oleaje que, en buen tiempo, afectaba muy 
poco o nada a los depósitos lutíticos del fondo.

Se distinguen facies de areniscas (S), no muy aundantes, que se interpretan como depósi-
tos en campos de megaripples que migraban activamente y que, a mayor escala, formaban 
complejos de barras o bajíos arenosos en la plataforma interna (shoreface superior).

Las facies H representan condiciones alternantes de tranquilidad, cuando se depositaban 
lutitas, y oleaje con corrientes de refl ujo de tormenta (storm surge ebb), cuando llegaba la are-

na. Estos depósitos sufrían bioturba-
ción (ichnofacies de Skolithos). Las 
subfacies ricas en arenisca se depositan 
en ambientes más proximales y las ri-
cas en lutita en los distales.

Hacia la plataforma externa domi-
narían las facies de lutita (M).

La plataforma se extendía de no-
roeste a sudeste con el continente si-
tuado al sur. Las tormentas que indu-
cían los oleajes que gobernaban el 
depósito en esas zonas llegaban desde 
el norte o noreste, según se deduce de 
las direcciones de corriente y las orien-
taciones de las crestas de los ripples y 
megaripples, removiendo profunda-
mente el fondo de la plataforma.

Las tendencias estrato y granocre-
cientes (fi gura 12.48) se asimilan a 
apilamientos de parasecuencias gene-
radas en respuesta a pequeñas fl uctua-
ciones de la relación DA/DS, pero con 
una tendencia a la progradación de los 
ambientes proximales sobre los dista-
les. Sin embargo, a largo plazo, tendía 
a mantenerse el equilibrio. Motivos 
similares se han descrito en la Zona 
Centro Ibérica, al noreste de la pro-
vincia de Jaén.

Devónico de Asturias 
(Formación Naranco)

Se depositó en una extensa plata-
forma epicontinental de tipo rampa 
siliciclástica bajo dos modelos sedi-
mentarios que se suceden en la vertical 
en tránsito gradual.
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El primero se interpreta que está asociado a una plataforma gradada dominada por el 
oleaje y situada frente a una costa arenosa e inestable situada al este. El aporte arenoso era muy 
abundante pero el espacio de acomodación era reducido, pues el depósito coincide con una 
fase de nivel del mar bajo con tendencia al ascenso suave. Por ello la redistribución de sedi-
mento era muy intensa y produjo en la plataforma interna una amplia faja de arenas de aguas 
someras, orientada paralelamente a la paleocosta. El mecanismo de alimentación no está bien 
establecido, y podía ser un punto (desembocadura fl uvial) o un frente continuo de aportes de 
tipo llanura aluvial costera.

Los depósitos más proximales preservados son los del shoreface superior y, localmente, los 
del foreshore. Hacia la plataforma externa los términos arenosos se hacen minoritarios frente a 
los fangosos, como es de esperar en una plataforma gradada, en la que el depósito y la erosión 
se compensan, tendiendo a mantener un perfi l de equilibrio (fi gura 12.49).

El modelo superior corresponde a una situación transgresiva respecto a la anterior acom-
pañada de una reducción del aporte siliciclástico de tamaño arena y un aumento de las frac-
ciones más fi nas. Esto, junto con la evolución lateral de las facies, sugiere una conexión con 
una costa baja y fangosa, quizá relacionada con estuarios.

En ambos modelos se reconoce, además, una alternancia de etapas (o áreas) con sedimen-
tación siliciclástica abundante y reducida, pero la escasez de datos fi ables de correlación impi-
de una interpretación más detallada.

Carbonífero inferior de Sierra Morena (Formación Terena)

Representa un caso de sedimentación de plataforma abierta, en un contexto tectónicamen-
te activo, sinorogénico, con tres episodios de desestabilización al comienzo de la fase II de la 
orogenia Hercínica en Ossa-Morena.

Figura 12.49. Secuencias ideales y litofacies representativas en la serie del Tranqueru. Modifi cado de García-Ramos et al., 1992a.
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Se diferencian dos estadios: uno inicial de pla-
taforma carbonatada estable y otro posterior, pre-
sumiblemente más prolongado, de plataforma 
siliciclástica inestable, con un nivel relativo del 
mar más alto, donde se depositaron tres unidades 
terrígenas granodecrecientes (fi gura  12.50). El 
principal agente sedimentario en la plataforma 
siliciclástica era el sistema de corrientes densas y 
diluidas de refl ujo o resaca de tormenta (storm 
surge ebb), que generaron depósitos con secuen-
cias de Bouma similares a la de las turbiditas, de 
las que se diferencian por su carácter más somero 
y su distribución espacial.

La evolución del sistema dependía, en último extremo, 
de un control tectónico.

Calcarenitas neógenas del río Alías 
(cuenca de Níjar, Almería)

Las calcarenitas marinas pliocenas, apiladas en barras de 
plataforma, forman la parte inferior de una unidad de are-
niscas siliciclásticas, calcarenitas y conglomerados con estruc-
turas sedimentarias físicas y orgánicas y fauna marina some-
ra (fi gura 12.51).

La estructura más prominente es la estratifi cación cru-
zada en surco de gran escala ligada a la migración de mega-
ripples (sand waves) que llegaban a superar los 4 m de altu-
ra. Las láminas de avalancha de los foresets están retocadas 
por estructuras menores e incluyen niveles bioturbados. Las 
superfi cies de interset están intensamente bioturbadas.

Figura 12.50. Asociaciones de facies siliciclásticas, modelo 
conceptual de los procesos sedimentarios implicados en su 
génesis y sucesiones características de los distintos ambien-
tes en que se depositó la Formación Terena. Modifi cado de 
Santisteban et al., 1990.

Figura 12.51. Sucesión estratigráfi ca del río Alias e interpretación. Las 
grandes formas de fondo descritas en el texto y en la fi gura 12.52 se 
encuentran en el término de calcarenitas (1), con las siguientes facies: 
a, megaripples; b, sand waves; c, megaripples sobre sand waves; d, 
trenes de megaripples rectos escalonados; e, grandes megaripples ais-
lados y f, laminación paralela. Las fl echas pequeñas indican paleoco-
rrientes y las grandes las progradaciones. Modifi cado de Dabrio, 1986-
1987.
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Las sand waves comienzan a migrar a partir de las morfologías heredadas de otras formas 
ya inactivas o parcialmente erosionadas y la morfología de la estratifi cación cruzada va cam-
biando en las etapas de evolución, según se van modifi cando las condiciones hidrodinámicas 
durante la migración (fi guras 12.52 y 12.53). La migración de las sand waves y megaripples del 
río Alías es un proceso repetitivo (pero no cíclico y regular) entre períodos de tranquilidad y 
bioturbación del fondo.

Figura 12.52. Características de las sand waves del río Alías. Arriba: corte transversal mostrando el aspecto ge-
neral de la estratifi cación cruzada en surco de gran escala mirando en el sentido de la corriente. Abajo: corte en 
el sentido de la corriente que muestra grandes megaripples descendiendo por la cara de sotavento del apilamien-
to de sand waves (hacia la izquierda del lector).

La migración y apilamiento de las formas de fondo descritas registran el paso de corrientes 
esporádicas, de velocidad fl uctuante y sentidos opuestos sobre una plataforma de baja energía 
y gran productividad orgánica que produjo abundantes restos esqueléticos y bioturbación.

Las sand waves se apilan en una barra (megaforma) que supera los quince metros de altu-
ra y descienden por la cara de sotavento. La intensidad de las corrientes era indudablemente 
mayor en las zonas altas («cresta» de la barra) donde el transporte de arena era muy alto y las 
condiciones para la colonización orgánica del fondo mucho más duras. Por eso hay mayores 
sand waves y están relativamente poco bioturbadas. La expansión del fl ujo tras la cresta hace 
descender la velocidad del fl ujo y la migración se torna esporádica: abundan aquí las facies de 
degeneración o detención de los megaripples, el retrabajado del oleaje y la bioturbación, que 
llegan a destruir gran parte de la estructura interna.

Algunos de los rasgos de las sand waves y megaripples, tales como la morfología aparente-
mente sigmoidal, las etapas de evolución y la alternancia de los períodos de migración y de-
tención, podrían interpretarse a primera vista como de origen mareal, algo que también pare-
ce apoyar las medidas de paleocorrientes de sentidos casi opuestos entre la unidad 1 y la 2.
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La alternancia de períodos de migración y detención de las formas de fondo es un argu-
mento a favor de las corrientes mareales, pero en el río Alías: 1) no existen parejas de láminas 
arena/arcilla como las que se forman en las sucesivas fases de corrida y detención de la marea; 
2) la intensa bioturbación de las láminas del foreset sugiere períodos sin corrientes más pro-
longados que el mero lapso de parada de las corrientes mareales; 3) no se han encontrado 
superfi cies reactivación asimilables a la reversión continua del fl ujo y, además, 4) no hay evi-
dencia del incremento y disminución progresivos del espesor de las láminas del foreset en res-
puesta a los cambios de competencia de las corrientes de marea al sucederse los períodos de 
mareas vivas y muertas.

La migración en sentidos opuestos se explica como inducidas por corrientes de origen 
meteorológico regional a causa de las derivas opuestas (hacia el este y el oeste) impulsadas por 
los temporales de poniente y de levante, con la colaboración de los vientos dominantes, que 
soplaban en esas mismas direcciones. Estas son las únicas orientaciones con fetch sufi ciente 
para generar oleajes y corrientes de intensidad signifi cativa, a causa de la compleja morfología 
de las cuencas y las sierras que las limitan. Se supone que también contribuían la corriente del 
Estrecho (la corriente de agua superfi cial atlántica, SAW) y cierta componente mareal, aunque 
el rango mareal no sería sufi ciente para producir corrientes capaces de mover esas grandes 
formas de fondo.

Figura 12.53. Modelo conceptual una barra constituida por el apilamiento de varias sand waves y detalle de una 
de ellas mostrando sus principales rasgos. Esquema paleogeográfi co y sección del umbral entre cuencas de Car-
boneras y Níjar, en los que se han representado solo las formas de fondo (bedforms) movidas por los vientos y 
temporales de poniente. Modifi cado de Dabrio, 1986-1987.
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El depósito se llevó a cabo en el umbral entre dos sierras emergidas que separaba las cuen-
cas de Níjar y Carboneras (fi gura 12.53).

Plataformas con oleaje de tempestad y retoque de las mareas

La Cuarcita del Ordovícico en los Montes de Toledo («Cuarcita Armoricana»)

Presenta normalmente varios tramos areniscosos, alguno de ellos bastante potente y de 
aspecto masivo, con intercalaciones pizarrosas o de arenisca de grano fi no a muy fi no. Estas 
litologías forman secuencias de escala métrica a decamétrica estrato y granocreciente (fi gu-
ra 12.54) formada por la migración de barras arenosas (facies S) en una plataforma siliciclás-
tica interna (shoreface), afectada por oleajes intensos pero sometidas también, probablemente, 
a la acción de corrientes mareales. Las pruebas a favor de este agente dinámico no son muy 
fuertes, salvo la aparición de paleocorrientes prácticamente opuestas (E-W y NE-SW según 
los puntos) pero que no suelen encontrarse estratifi caciones cruzadas de tipo herringbone.

Figura 12.54. Secuencias estrato y granocrecientes en la «Cuarcita Armoricana» del Ordovícico de los Montes de 
Toledo. Modifi cado de Dabrio, 1988.
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Los niveles cuarcíticos mayores están separados por areniscas de grano fi no a muy fi no y 
lutitas dando facies heterolíticas (facies H) e intervalos de arcillas (facies M). En estos mate-
riales dominan las estructuras generadas por el oleaje (laminación paralela, estratifi cación cru-
zada hummocky y laminación cruzada de ripples de oscilación) asociadas secuencias de energía 
decreciente dentro de cada capa. Estos bancos se formaron por la acción del oleaje de tormen-
tas en áreas de la plataforma no colonizadas directamente por las barras arenosas.

Estas mismas facies (S) se han interpretado en la Zona Centro Ibérica (Provincia de Jaén) 
como depositados en ambientes sublitorales (foreshore a shoreface) que pasan distalmente a las 
heterolíticas (H). En los Montes de Toledo no hay pruebas de sedimentación en el foreshore 
de playas.

Las direcciones dominantes de corriente parecen indicar una paleogeografía en la cual la 
plataforma sometida a la acción de las mareas podría orientarse de noroeste a sureste, es decir, 
más o menos perpendicular a la orientación supuesta de la plataforma y la costa, que se em-
plazaría al sur. Las corrientes de marea tenderían a mover masas de agua en dirección trans-
versal a la amplia plataforma y los trenes de olas entrarían paralelamente a ella, produciendo 
ripples de oscilación de crestas orientadas noroeste-sureste.

Las tendencias grano y estratocrecientes pueden interpretarse, en principio, como parase-
cuencias debidas a la progradación de los ambientes someros de la plataforma interna, en 
respuesta a desequilibrios del régimen de depósito por aumento del aporte. A mayor escala, se 
han descrito diversas megasecuencias que se generaron a causa de cambios eustáticos de mayor 
envergadura.

Plataformas dominadas por las mareas

Barras calcareníticas en las calizas de crinoides del Carixiense subbético

Se formaron dentro de una gran plataforma carbonatada adyacente al Macizo Hespérico, 
en el fondo del gran golfo que dibujaba el Tethys. La tectónica determinaba la distribución 
de zonas paleobatimétricas y su morfología. A pesar de la naturaleza carbonática de los granos, 
el compartimiento hidrodinámico es análogo al de las barras de litología siliciclástica.

Se diferencian dos subfacies, de las cuales la inferior se asimila a apilamientos de sand waves 
mareales que migraban periódicamente. Aunque se encuentran ejemplos de migraciones en 
sentidos opuestos, cada parte del afl oramiento deja ver sólo los megaripples movidos por la 
corriente dominante en ese punto, en cuyo caso la subordinada se limita a producir superfi cies 
erosivas y laminación o estratifi cación cruzada. Otro rasgo mareal es la alternancia de láminas 
calcareníticas y pelmicríticas (equivalentes desde el punto de vista hidrodinámico a la arenas 
y lutitas de los ambientes puramente siliciclásticos) cuyos espesores varían regularmente du-
rante la fase de migración activa en las mareas vivas. En las mareas muertas los megaripples 
migran más lentamente, degeneran, sufren retrabajado por oleaje y son bioturbados (fi gu-
ra 12.55).

La estructura interna de la subfacies superior es estratifi cación cruzada en surco y lamina-
ción paralela y se atribuye a un aumento del efecto del oleaje sobre el fondo superpuesto a la 
acción mareal, con mayor disparidad de las direcciones de migración de los megaripples.

El conjunto se interpreta como un bajío carbonatado con campos de sand waves y de me-
garipples movidos por la corriente mareal dominante en cada zona del bajío. La mayor expo-
sición al oleaje se producía en el borde del bajío enfrentado al segundo cuadrante (SE) del que 
provendrían los oleajes generados por tormentas, huracanes e incluso algunos de los vientos 
diurnos (fi gura 12.55).
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Figura 12.55. Arriba: esquema de la estructura interna de un megaripple en relación con las fases del ciclo mareal y detalles 
de los haces de láminas calcareníticas entre otras de pelmicritas, y de las superfi cies de erosión a las que se asocian restos de 
megaripples o ripples movidos por la marea subordinada de sentido opuesto. Las superfi cies de estratifi cación se deben a la 
erosión por migración de megaripples y al oleaje de tempestad. Centro: reconstrucción esquemática de la plataforma carbo-
natada carixiense de Sierra Elvira-Sierra Pelada-Poloria en la parte occidental del océano del Tethys, modelo hidrodinámico 
general y detalle el bajío de Sierra Elvira. Probablemente la parte interna del bajío estaba ocupada por un lagoon. Abajo: 
paleogeografía del Tethys en relación con los sistemas de tormentas y huracanes. Modifi cados de Dabrio y Polo, 1985.
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Barras arenosas movidas por corrientes de marea y de deriva 
en mares epicontinentales y brazos de mar

Generalmente, es difícil achacar a un simple agente la generación de cuerpos arenosos, y 
muchos de ellos se interpretan por la acción combinada de varios agentes de transporte. Este 
es el caso de las barras de arena encontradas en antiguos brazos de mar, que eran mares rela-
tivamente someros en los que la morfología de la costa (fi gura 12.56) condicionaba la circu-
lación de las corrientes mareales y regionales, así como las de tormenta, favoreciendo la acu-
mulación y migración de barras, especialmente barras alargadas paralelamente a las corrientes 
dominantes y a la elongación de los pasillos o brazos de mar.

Los fl ancos de las barras arenosas lineales son superfi cies de gran escala que buzan hacia 
ambos lados. Ejemplos bien conocidos son las barras de la Arenisca Sundance, incluidas en las 
arcillas marinas jurásicas de Estados Unidos. La atribución ambiental se basa en la elevada 
madurez textural y mineralógica de las areniscas, la presencia de minerales autigénicos, la bio-
turbación, las acumulaciones de conchas fragmentadas y la ausencia de rasgos de emersión y 

Figura 12.56. Arriba a la izquierda, paleogeografía de América del Norte en el Jurásico superior y el Cretácico mostrando los mares interio-
res (seaways) donde se depositaron barras lineales de arena. A la derecha, características generales de las barras (derecha arriba) y abajo, 
secuencias representativas de las barras más conocidas. Modifi cados de Brenner, 1978; Walker, 1984 y Bouma et al., 1982.



Plataformas siliciclásticas

551

de estructuras propias de ambientes costeros. La forma es lineal y las dimensiones de los cuer-
pos sedimentarios son del orden de cinco kilómetros de longitud, dos de anchura y veinte 
metros de altura. La megasecuencia típica de estas barras es grano y estratocreciente, con au-
mento de la energía ambiental, producida por la progradación de los ambientes de energía 
ambiental más alta, en los que se concentra la arena, sobre la plataforma lutítica de baja ener-
gía (fi guras 12.56 y 12.57). Hay acumulaciones de arenas conchíferas que corresponden a 
niveles de abandono (lags) de tormenta en las zonas de barra e inter-barra como en las de 
fondo llano cubiertas de arcilla, donde el oleaje causa sólo un suave movimiento del fondo 
(fi gura 12.57).

Hay ejemplos muy conocidos de este tipo de barras en el Jurásico superior (Arenisca Sun-
dance) y en el Cretácico (Areniscas Gallup, Shannon, Sussex e Hygiene), todas ellas con facies 
sedimentarias y secuencias muy similares (fi gura 12.56), pues su papel como almacenes de 
hidrocarburos las ha convertido en el foco de muchos trabajos. También es muy parecida la 
arenisca del miembro superior de la Formación Dakkovarre del Precámbrico superior de No-
ruega.

El origen de estas areniscas ha sido objeto de controversia y la interpretación ha experi-
mentado un profundo cambio a partir de la aplicación de los principios de la estratigrafía 
secuencial y los cambios eustáticos. Por eso conviene dedicarles cierta atención y plantear la 
discusión que sirva para ilustrar otros casos.

Según las interpretaciones tradicionales, las areniscas de Shannon y Sussex, de edad Cam-
paniense (fi gura 12.58), se depositaron en épocas de nivel del mar estable con aportes sedi-
mentarios procedentes de un gran sistema deltaico situado lejos hacia el noroeste y arrastrados 
plataforma abajo por la deriva regional. También en la arenisca Hygiene (Campaniense-Maas-
trichtiense) la costa que supuestamente suministraba el sedimento se situaba a unos cien kiló-

Figura 12.57. Modelo barra lineal de arena movida por las mareas y progradando sobre los sedimentos fi nos de la plataforma. Modifi cado 
de Brenner y Davies, 1974.
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metros de distancia. Durante las tormentas se intensifi caban las corrientes y la arena se movía 
hacia el sudeste; en buen tiempo las corrientes transportaban sedimento fi no sobre las lutitas 
de plataforma (fi gura 12.58).

Estas interpretaciones dejan algunos puntos realmente difíciles de comprender y que se 
han explicado de forma diferente a partir del estudio de las areniscas de la Formación Cardium 
(Turoniense-Coniaciense de Alberta, Canadá).

El primero es explicar cómo llegaron la arena y los conglomerados desde la costa hasta la 
barra de mar abierto. Originalmente se proponían diversas explicaciones: corrientes regionales 
relacionadas con tormentas, corrientes mareales o corrientes de circulación regional. En la 
formación Cardium, la morfología de las superfi cies erosivas sugiere que se trata de incisiones 
en el shoreface de playas durante bajadas del nivel del mar (lowstand systems tracts).

Otra pregunta crucial es: si el sedimento grueso se movía en el fondo como una capa del-
gada a merced de las corrientes ¿por qué se acumulaba en cuerpos alargados y estrechos?, y 
¿qué proceso lo hacía? Y se argumentaba que podría tratarse de depósitos a sotavento de irre-
gularidades del fondo y de rupturas de pendiente preexistentes, o que quizás eran depósitos 
en lugares donde convergían y se expandían determinados fl ujos geostrófi cos a favor de irre-
gularidades del fondo; incluso se pensaba que las barras lineales se nucleaban a favor de pa-
leoaltos tectónicos. En cambio, en la Formación Cardium los cuerpos lineales se interpretan 

Figura 12.58. Modelos sedimentarios de los complejos de barras arenosas Sussex (modifi cado de Brenner, 1978 
y Bouma et al., 1982) e Hygiene (modifi cado de Porter, 1976 y Bouma et al., 1982) del Cretácico superior 
(Campaniense) de los mares interiores de América del Norte.
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Figura 12.59. Génesis de las barras lineales a partir de cordones litorales de nivel del mar bajo, decapitados por la erosión durante la subi-
da eustática subsiguiente. Modifi cada de Walker y Plint, 1992.
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como playas arenosas alimentadas por la deriva litoral con el material grueso aportado por ríos 
vecinos.

La tercera cuestión es: ¿por qué se concentró progresivamente la arena que se movía en el 
fondo marino hacia el techo de la barra formando secuencias granocrecientes? La explicación 
al uso era que la tendencia granocreciente se debía a que, al crecer la barra, experimentaría 
una acción progresivamente mayor del oleaje, sin tener en cuenta que ese efecto sólo se deja 
sentir en ambientes muy someros, pero no cuando la profundidad supera unas decenas de 
metros. En la Formación Cardium se observa que los conglomerados están separados de las 
secuencias granocrecientes con estratifi cación cruzada hummocky por extensas superfi cies ero-
sivas, que se interpretan como ligadas a la subida del nivel del mar y la transgresión asociada.

En defi nitiva, siguiendo el modelo de la Formación Cardium, las barras lineales pueden 
explicarse como playas depositadas durante episodios de nivel del mar bajo (lowstands), cuyas 
partes altas se erosionaron durante la transgresión subsiguiente, de manera que sólo conservan 
el shoreface y el foreshore. Al progresar la transgresión las playas decapitadas quedaron enterra-
das bajo los sedimentos fi nos de plataforma transgresiva (fi gura 12.59). Los canales que atra-
viesan las barras no son corredores de tormenta, sino las antiguas desembocaduras de los ríos 
que aportaban el sedimento (arenas y gravas) a la costa.

Plataformas lutíticas pobres en oxígeno

Las plataformas pueden sufrir eventos anóxicos de duración variable cuando llega hasta 
ellas un masa de agua pobre en oxigeno, cualquiera que sea la composición del resto de la 
columna de agua. En estas condiciones la materia orgánica no se oxida y se depositan arcillas 
negras a las que se asocian sustancias de interés económico, en particular uranio. Las aguas 
connatas expulsadas de los sedimentos fi nos durante la compactación arrastran las sustancias 
disueltas y los hidrocarburos hacia zonas permeables en las que la presión confi nante es menor 
y las mineralizan. Estos fl uidos mineralizadores se han confundido en muchos casos con ema-
naciones hidrotermales o con procesos vulcano-sedimentarios cuando son, en realidad, el re-
sultado de un proceso diagenético. Un ejemplo de este tipo puede ser el enriquecimiento en 
uranio de algunos materiales paleozoicos del oeste de la provincia de Salamanca.

Morris (1977) distingue tres facies según las condiciones ambientales: marina normal, 
restringida y bituminosa (fi gura 12.60). En todas ellas hay fauna nectónica y planctónica, pero 
la fauna bentónica y, en su caso, los taxones que puedan aparecer dependerán de que el fondo 
quede bajo condiciones oxidantes o reductoras.

Figura 12.60. Clasifi cación y criterios de reconocimiento de las facies arcillosas. Modifi cado de Morris, 1977.
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Facies marina normal: arcillas, lutitas o margas con epifauna comedora de suspensión e 
infauna comedora de sedimento de suspensión. Esta biota bentónica bioturba el sedimento.

Facies restringida: pobre en organismos, con infauna de comedores de sedimento y alguna 
epifauna especializada en la superfi cie.

Facies bituminosa: contiene pocos bentónicos, salvo algunos grupos especializados que 
suelen fi jarse sobre un substrato que les permita elevarse sobre la zona reductora con SH2 libre. 
Es una buena roca madre de hidrocarburos.

Las pizarras con Neseuretus

Parecen corresponder a un depósito de mar abierto, relativamente profundo, con fondo 
anóxico, donde se conservaba la materia orgánica y se formaban concreciones piritosas de 
pequeño tamaño. Hacia la base incluye unas capas de arenisca que son depósitos de turbiditas 
de plataforma externa, en la transición de los ambientes de plataforma de las alternancias in-
frayacentes a los profundos de la unidad pizarrosa.
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XIII

Deltas
por Juan Pedro Rodríguez López y Alfredo Arche*

INTRODUCCIÓN

Defi nición e historia

Podemos defi nir los deltas como sistemas sedimentarios de geometría generalmente con-
vexa, que destacan en una costa frente a la desembocadura de un río y que se forman cuando 
el aporte de sedimentos procedentes de este río supera la redistribución de estos sedimentos 
por parte de procesos marinos tales como olas, corrientes y mareas (fi gura 13.1a).

Los deltas pueden formarse en el mar abierto, lagoons o lagos y, aunque su morfología fi nal 
puede ser muy variable, el proceso de formación siempre es básicamente el mismo: las corrien-
tes fl uviales, cargadas de sedimentos, deceleran y se expanden al entrar en cuerpos de agua de 
grandes dimensiones al dejar de estar confi nadas, depositando gran parte o la totalidad de su 
carga sólida; se suele producir una granoselección, con los sedimentos más gruesos acumulados 
cerca de la desembo cadura y los más fi nos en áreas más alejadas. Veintiuno de los ríos más 
caudalosos actuales, que aportan el 31% de los sedimentos clásticos que reciben las cuencas 
oceánicas, han desarrollado deltas en sus desembocaduras.

Como es bien sabido el término delta fue utilizado por primera vez por Herodoto hacia 
el 450 a. C. al describir la región de la desembocadura del río Nilo (fi gura 13.1b) que se pa-
rece en planta a la letra griega delta; también descubrió que estaba formada por la acumulación 
de sedimentos aportados por el río.

Los estudios sedimentológicos que se realizan actualmente sobre los sistemas deltaicos, 
parten de los trabajos de Gilbert (1885, 1890) en los deltas pleistocenos del lago Bonneville, 
en Utah, Estados Unidos, de los que se derivó la denominación de «Deltas de Gilbert». Los 
deltas actuales se comenzaron a estudiar más tarde, básicamente por razones de mejoras de 
puertos y vías de navegación y prevención de avenidas. Este fue el origen de los estudios de 
Russell (1936, 1939) y, sobre todo de Fisk (1944, 1947), en el Mississippi, que dominaron 
cerca de treinta años de tal manera, que todos los ejemplos antiguos y modernos se compara-
ban con esta especie de «holotipo» de deltas.

Posteriormente, se reconoció la variedad y complejidad de los deltas y se clasi fi caron de 
acuerdo con los procesos que los controlaban; algunos trabajos básicos de este período son 
Broussard (1969), Fisher et al. (1969), Morgan (1970), Coleman (1969, 1976), Shirley y 
Ragsdale (1969), Kruit (1955) y Oomkens (1967, 1974), en los que se resalta la similitud de 
características generales y la variedad en detalle de los mismos. Desde 1990 se produjo una 
clara desaceleración de los estudios de los deltas actuales, al desviarse la atención de las com-
pañías petrolíferas hacia facies clásticas de mar profundo. Sin embargo, en los últimos años se 

* Departamento de Estratigrafía-Instituto de Geología Económica, UCM-CSIC. Facultad de Ciencias 
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ha dado un renacimiento de los mismo, con 
un enfoque hacia problemas medioambienta-
les y de estabilidad futura de las poblaciones 
asentadas en estos sistemas deltaicos actuales 
(Battacharya y Giosan, 2003). Las obras más 
importantes de este período reciente son las de 
Oti y Postma (1995), Sidi et al. (2003) y Gio-
san y Battacharya (2005).

En la actualidad se ha reconocido su im-
portancia, no sólo como zonas agrícolas, sino 
como importantes reservorios de carbón, pe-
tróleo y gas natural, multiplicándose las publi-
caciones sobre ellos (Battacharya, 2006). Un 
aspecto que se investiga con intensidad cre-
ciente es el de la vulnerabilidad de los deltas a 
modifi caciones por causas naturales (p. ej., va-
riabilidad climática, etc.) o antrópicas (regula-
ción de los caudales de los ríos por presas, rec-
tifi cación de canales, etc.) que afectan a su 
equilibrio dinámico, aún siendo estas modifi -
caciones mínimas. Los cambios geomorfológi-
cos provocados pueden ser muy rápidos y pro-
fundos, y en muchas ocasiones, producir 
modifi caciones irreversibles.

Todo delta se forma en la desembocadura 
de un sistema fl uvial bien estructurado, que 
recibe una precipitación de moderada a abun-
dante y tiene un área de drenaje extensa, ma-
yor de 500.000 km2 en el caso de los mayores 
deltas actuales.

Como un delta constituye un depocentro 
importante, necesita, asimismo, un régimen 
tectónico de subsidencia activa y continuada 
que garantice la acumulación de sus caracte-
rísticas sucesiones sedimentarias, casi siempre 
muy potentes (hasta de unos 10 km en algu-
nos casos).

Partes de un delta

Todo delta posee dos partes bien diferenciadas: una subaérea o llanura deltaica y otra suba-
cuática, dividida a su vez en una parte proximal o frente deltaico de pendiente acusada (1° a 5°) 
y otra distal o prodelta, de mucha menor inclinación (fi guras 13.1a y b).

Basándose en las primeras descripciones de Gilbert, se han utilizado como sinónimos de 
llanura deltaica, frente deltaico y prodelta los términos topset, foreset y bottomset (fi gura 13.2) 
pero esta nomenclatura se reserva en la actualidad para formas menores como ripples y mega-
ripples.

La llanura deltaica puede a su vez dividirse en dos partes: una superior o interna, siempre 
por encima de la acción marina, que está dominada por los procesos fl uviales y otra inferior 

Figura 13.1. a) Zonación teórica de un delta; b) Partes de la llanura deltaica del 
Delta del Nilo. Modifi cado de Bhattacharya, 2006.
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o externa, donde se da la interacción de procesos fl uviales y marinos y que alcanza hasta el 
límite superior de la marea (Coleman y Prior, 1982; Coleman, 1976) (fi guras 13.1a y b).

En la llanura deltaica, el canal fl uvial, normalmente único, se subdivide progre sivamente, 
dando lugar a los llamados canales distribuidores (distributary channel) entre los que se de-
sarrollan una serie de sub-medios como marismas, lagos, etc. El punto en el que el río prin-
cipal se convierte en un sistema no confi nado, de canales múltiples distribuidores inestables, 
es el foco nodal de las avulsiones de los canales distribuidores en la llanura deltaica.

La llanura deltaica puede tener áreas activas y áreas abandonadas, pues el río tiende a bus-
car el camino más corto hacia el mar, es decir, la máxima pendiente, y abandona un lóbulo 
cuando ha crecido en demasía. Mientras la parte activa crece, la abandonada puede sufrir el 
ataque de olas y corrientes, mientras se compacta por expulsión de aguas intersticiales de los 
sedimentos. Esta combinación de procesos hace disminuir su tamaño con el tiempo.

En el frente deltaico se produce una gradación de tamaños de grano, desde la parte supe-
rior, donde dominan las arenas, hacia la parte inferior donde hay materiales fi nos procedentes 
de decantación, en transición gradual al prodelta, donde se depo sitan sólo sedimentos fi nos. 
La plataforma continental adyacente también puede recibir abundantes sedimentos fi nos. La 
parte superior del frente deltaico puede tener características sedimentológicas muy variadas, 
debido a que los sedimentos aportados por los canales distribuidores en la desembocadura 
están sometidos a la interacción de procesos marinos someros (oleaje, mareas y otras corrien-
tes). El prodelta es la zona del sistema deltaico donde se acumulan limos y arcillas por decan-
tación y procesos gravitacionales, por debajo de la acción del oleaje. En su fondo más distal, 
el prodelta pasa gradualmente al fondo abisal de la cuenca marina. La tasa de sedimentación 
en el prodelta es muy elevada y los sedimentos de grano fi no están intensamente bioturbados.

Tamaño de los deltas

Los deltas varían mucho de tamaño, desde unos pocos centenares de metros a varios cien-
tos de kilómetros (tabla 13.1).

Como comparación, la superfi cie de España es de 505.000 km2: Andalucía, 87.520 km2; 
la provincia de Badajoz, 21.650 km2, y la de Guipúzcoa, 1.887 km2.

El tamaño de los deltas depende: 1) de las características del sistema fl uvial como descarga 
total de sedimentos, relación entre carga de fondo y carga en suspensión y precipitación en el 
área de drenaje y sus fl uctuaciones, y 2) de las características del área de recepción tales como 
régimen de olas, tipo de mareas y rango de las mismas, corrientes geostrófi cas, profundidad y 
salinidad de aguas.

Figura 13.2. Topset, foreset y bottomset de un delta.
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Características del área fuente

Tamaño 
de grano 

(mm)

Respuestas del sistema deltaico

Área 
de drenaje 
(103 km2)

Descarga 
media anual 

(m3/s)

Carga 
de sedimento 
(×106 Tm/año)

Descarga 
(g/l)

Llanura deltaica Delta superior Régimen de cuenca

Delta Tipo
Área 
(km2)

Gradiente 
(m/km)

Gradiente de 
la pendiente 

(m/km)

Altura media 
de las olas 

(m)

Rango 
mareal medio 

(m)

Profundidad 
del agua 

(m)

Alta GSi Arena/cantos 10 1,5 90-700 baja 1-2,5 70

Amazon MSti 6.150,0 199.634 900  0,14 0,03 467.078 0,0125 1-10 moderada 4,9 100

Bella Coola GSiw 4,2 119 — — 0,5-20 5 1-3,1 73-268 1,2 3,9 600

Burdekin FS/GSm 266,7 475 0,4-1,1 2.112 — moderada 2,2

Chachaguala GRw 0,072 — — — 2,0 6 1,0 40 baja bajo —

Colville GS 59,5 491,7 — — 0,02-10 1.687 — — 0 0,2 —

Copper FSwt 60,0 1.236 70  1,80 0,25 1.920 0,6 3-11 1,5 3,4 150

Ebro FSiw 85,8 552 6,2  0,35 0,20 325 0,38 8,7 — 0,2 100

Fraser FSit 234,0 3.549 20  0,18 0,12-0,35 480 — 25 — 5,0 350

Ganges/Brahmaputra 1.597,2 30.769 1.670  1,76 0,16 105.641 0,05-0,17 0,18 baja 3,6

Homathko GSit 5,72 254 4*  0,51 0,14 3 1,1 20-110 1,2 4,0 550

Huanghe MSi 865,1 1.552 1.080 22,62 0,02-0,06 36.272 plano 6 1,5 0,8 30-50

Irrawaddy MSm 341,8 13.562 265  0,64 limo 20.571 bajo 0,6 baja 4,2 <100

Jaba GS?w 0,46 40 26 21,13 — 4 <45 — <0,5 1,5 —

Klang FSt 0,9 1.100 — — 0,07-0,25 1.817 bajo — baja 0,2 —

Klinaklini GSi 6,5 325 18  1,84 0,10-1,0 6 1,44 20-80 1,2 3,6 350

McKenzie FSi 1.448 9.100 126 arena limosa 13.000 0,05 0,29 baja 0,2 70

Mahakam FSit — — c. 16  0,35 — 5.000 6,5 <0,6 1,2 c. 100

Mekong FSm 790,0 14.168 160  0,37 arena muy fi na 93.781 0,020 0,5 baja 2,6 —

Mississippi MSi 3.344,0 15.631 349  0,73 0,014 28.568 0,020 3-15 muy baja 0,4 —

Niger FSm 1.112,7 8.769 40  0,08 0,15 19.135 2 moderada 1,4 100-200

Nile FSwi 2.715,6 1.480 111  2,43 0,03 12.512 0,088 0,265 0,5-1,5 0,4 100

Noeick GSi 0,562 210 0,8 80-110 250

Ord MSt 78,0 163 22  4,30 0,176 3.896 — baja 3,8 —

Orinoco MSm 951,3 34.856 210  0,19 — 20.642 0,067 0,45 baja 1,9

Po FSi 71,7 1484 15  0,33 0,52 13.398 0,025-0,074 3,3 — 0,7 —

Punta Gorda GRw 0,005 — — 100-350 0,4 14,0 40 — — —

Rhône FSwi 90,0 1.552 10  0,21 0,08-0,50 2.540 — 3,4 — — 50-100

Sâo Francisco FSw 602,3 3.420 6 — — 734 — 4,3 c. 1,0 2,5 —

Senegal FSw 196,4 867,8 4.254 — 7 c. 2,5 1,9

Shoalbaven FSm 7,25 57 — — 0,25 85 14 1,5 1,2 —

Skeidararsandur GSw — 400 — 1,1-3,7 0,49 600 2,0 16 2,2 2,0 —

Tiber FSw 17.156 224 arena limosa 250 4-20 150

Tunsberg Dalbre GRí 0,136 — 0,053* — 0,125-8,0 25 17-35 100

Yallahs GRwi 0,163 17,5 — — 42,0 10,5 15 180 1,2 0,2 1.100

Yangtze MSit 1.354,4 28.519 478  0,54 limo 66.669 — 1,0-1,5 2,8 50

GR = grava; FS = arena fi na; i = dominio del aporte fl uvial; w = dominio por el oleaje; GS = gravas y arenas; MS = arcilla y limos; t = dominio por las mareas; m = mixta.

Tabla 13.1. Características principales de sistemas deltaicos actuales y su clasifi cación en función del tamaño de grano y procesos dominantes. Modifi cado de Orton y Reading, 1993 
y Reading y Collinson, 1996.
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La subsidencia de la cuenca fl uvial y de la zona de recepción también tiene una infl uencia 
decisiva en la velocidad y forma de acumulación del sistema deltaico.

Todas las cifras anteriores se refi eren a los deltas actuales o para-actuales. Algunos de estos 
sistemas sedimentarios han funcionado sin interrupción desde el Cretácico medio (hace aproxi-
madamente 100 millones de años), como los deltas del margen septentrional del golfo de 
México (Galloway, 2001).

PROCESOS DELTAICOS

Los deltas se encuentran controlados básicamente por tres tipos de procesos: 1) la descar-
ga del río que lo alimenta, 2) la dinámica marina en el área de desembocadura, y 3) el régimen 
tectónico de la misma.

Descarga fl uvial

La descarga fl uvial es un típico fenómeno alocíclico, ya que depende de factores tales como: 
1) el clima en el área de drenaje; 2) la composición de la misma; 3) el régimen de la descarga, 
y 4) la carga sólida transportada (relación carga suspendida/carga de fondo cuyo efecto se deja 
sentir en el delta, pero cuyo control está lejos de él).

El clima del área de drenaje es el factor fundamental ya que controla la descarga total, el 
tipo de sedimento que aporta el río y la relación carga de fondo/carga en suspensión. En las 
áreas ecuatoriales y tropicales hay lluvia abundante, que supera con mucho a la evapotranspi-
ración, y una meteorización intensa del substrato rocoso, por lo que, con variaciones estacio-
nales, hay una descarga continua y la carga en suspensión supera con mucho a la carga de 
fondo.

La vegetación crece rápidamente en la llanura deltaica, formándose extensos y potentes 
depósitos de turba. Los canales distribuidores son bastante estables, rectilíneos o meandrifor-
mes. En climas áridos o semiáridos (cálidos o fríos) la descarga es mucho más variable, con 
momentos de avenidas catastrófi cas y otros en los que se hace muy pequeña o nula. Bajo estas 
condiciones climáticas áridas aumenta sensiblemente la carga de fondo, y en general hay poca 
materia orgánica que se conserve, aunque llegan a desarrollarse manglares y marismas que 
posteriormente dan lugar a niveles de turba en el registro sedimentario de estas costas áridas. 
En zonas áridas cálidas pueden formarse importantes depósitos de evaporitas en la llanura 

deltaica y los canales distribuidores mi-
gran lateralmente muy deprisa, dándose 
incluso avulsiones. Su confi guración 
más frecuente es de cauces entrelazados 
(braided).

Procesos en la boca del río

Cuando las aguas cargadas de sedi-
mentos llegan a la cuenca sufren un 
brusco cambio en sus condiciones hi-
dráulicas: dejan de estar confi nadas y 
dejan de existir diferencias de desnivel 
que causen corrientes (fi gura 13.3). Este 
proceso se ha estudiado aplicando mo-
delos teóricos derivados de la Mecánica 

Figura 13.3. Esquema de los procesos que tienen lugar en la desembocadura de un canal 
al llegar a la cuenca de recepción (según Elliot, 1975, basado en Wright y Coleman, 1974).
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de Fluidos para chorros turbulentos (jets), 
con resultados cuantitativos que permi-
ten una comprensión del mismo y su mo-
delización (Orton y Reading, 1993; Ne-
mec, 1995).

Es interesante resaltar las tres fuerzas 
básicas que controlan los fenómenos en 
la desembocadura (Bates, 1953; Bon-
ham-Carter y Sutherland, 1968; Cole-
man, 1976; Wright, 1977); estas son: 1) 
la inercia y la difusión turbulenta asocia-
da; 2) la fricción turbulenta con el fondo 
de la cuenca de recepción, y 3) la fl otabi-
lidad (buoyancy) del efl uyente con respec-
to al fl uido de la cuenca de recepción.

Consideremos lo que ocurre en esta 
zona de desembocadura en ausencia teó-
rica de procesos marinos:

Las aguas del río pueden ser igual de 
densas (aproximadamente), más densas o 
menos densas que las aguas marinas. Ba-
tes (1953) y Wright (1977) denominan 
estos casos fl ujo homopícnico, hiperpíc-
nico e hipopícnico respectivamente (fi gu-
ra 13.4).

Bajo condiciones de fl ujo homopícni-
co (fi gura 13.4a) se da una rápida mezcla 
tridimensional de aguas cerca de la boca, 
con rápida sedimentación; bajo condicio-
nes de fl ujo hiperpícnico (fi gura 13.4b), 
quizás el menos frecuente en con diciones 
naturales, se forma una corriente densa 
que puede desplazarse lejos de la desem-
bocadura, por lo que gran parte de los 
sedimentos que arrastra no harán crecer 
el delta, y en el caso de fl ujo hipopícnico 
(fi gura 13.4c), el más frecuente, las aguas 
de origen fl uvial cargadas de sedimentos 
forman una pluma superfi cial que se des-
plaza sobre las aguas de la cuenca recep-
tora.

Aunque las tres fuerzas básicas que 
controlan los fenómenos en la desembo-
cadura (inercia, fricción y fl otabilidad) 
están siempre presentes, una de ellas suele 
dominar sobre las otras de acuerdo con la 
situación en que nos encontremos, o de 
las variaciones estacionales de fl ujo, espe-
cialmente en climas áridos o semiáridos.
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MENTACIÓN
DE LA CARGA
DE FONDO

EFLUYENTE
Y CUENCA
DE IGUAL
DENSIDAD

CUENCA

CUENCA

CUENCA

CUENCA
FLOCULACIÓN

ZONA DE  MEZCLA

ZONA DE  MEZCLA

SEDIMENTACIÓN
CARGA DE FONDO

SEDIMENTACIÓN
            CARGA DE FONDO

CORTE AXIAL

CORTE AXIAL

CARGA DE FONDO

DELTAS «GILBERT»
DECANTACIÓN
RÁPIDA

DISPERSIÓN
EN PLUMA

CORTE 
AXIAL

DENSIDAD

MENOR

MAYOR

DENSIDAD

MENOR

MAYOR

a

b

c

Figura 13.4. Posibilidades de interacción entre las aguas del efl uyente y las de la cuen-
ca de recepción: a) fl ujo homopícnico; b) fl ujo hiperpícnico; c) fl ujo hipopícnico. Modi-
fi cado de Bates, 1953.
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Sedimentación bajo condiciones de fl ujo homopícnico

Las fuerzas de inercia dominan en la situación de fl ujo homopícnico, situación que se da 
solamente de forma puntual en la naturaleza, como en el caso de ríos de gran pendiente y 
poca carga sólida que entren en lagos profundos y más raramente en costas abiertas y plata-
formas de gran pendiente, si la velocidad de la descarga fl uvial es muy alta.

El fl ujo que entra en la cuenca es turbulento, y en sus bordes se establecen remolinos que 
llevan a una rápida difusión, disminuyendo bruscamente la capacidad de transporte. Existe 
una expansión lateral del agua del río, que trabajos experi mentales (Stolzenbach y Harleman, 
1971) han demostrado que es 12° 24' (fi gura 13.5a), es decir, una confi guración cercana a un 
chorro turbulento.

Los sedimentos de un efl uyente de este tipo se acumulan en una zona estrecha, cercana a 
la boca formando una barra alargada, con una suave pendiente en su parte trasera, donde se 
acumula el material más grueso, un frente más inclinado y una parte distal nuevamente poco 
inclinada (fi gura 13.5b).

El ejemplo más característico son los deltas lacustres descritos por Gilbert, con sus tres 
partes características topset, foreset y bottomset (fi gura 13.2); dado que las condiciones de fl ujo 
homopícnico se da pocas veces, este tipo de delta es relativamente poco frecuente.

La acumulación de sedimento hace que, independientemente de las condiciones iniciales, 
la profundidad del agua en las cercanías de la desembocadura decrezca con el tiempo, e inclu-
so llegue a ser menor que en el canal. En estas condiciones las fuerzas de fricción con el fon-
do son las dominantes, y se combinan con difusión turbulenta en la horizontal.

Sedimentación bajo condiciones de fl ujo hiperpícnico

En los primeros estadios se forma una barra en las cercanías de la desembocadura con 
forma aproximadamente triangular (fi gura 13.5c y d). Como la disminución de la profundidad 
aumenta la fricción con el fondo hay deposición rápida y aumento del tamaño de la barra. 
Posteriormente, cuando ha alcanzado cierto tamaño, el fl ujo se desvía a ambos lados, formán-
dose dos canales divergentes limitados por diques subacuáticos (subaqueous levees) en su parte 
externa (fi gura 13.5d); el proceso puede volver a repetirse en las bocas de los sucesivos canales 
dando formas complejas ramifi cadas.

Como estas condiciones sólo se dan si hay poca o nula diferencia de profundidad entre el 
canal y la cuenca, los mejores ejemplos naturales son los depósitos de derrames laterales de los 
canales distribuidores deltaicos (crevasse splays) y los llamados deltas mareales en las bocas de 
los lagoons (Coleman et al., 1964; Arndorfer, 1973; Wright y Coleman, 1974; Robert et al., 
1980a; Van Heerden et al., 1983).

Los sedimentos más gruesos se acumulan en la cresta de la barra y sus laterales y en los 
diques subacuáticos, y los más fi nos en la parte media y distal de la barra. La parte más incli-
nada en la barra (fi gura 13.5a) está situada frente a la desembocadura, para luego cambiar de 
sentido la inclinación y hacerse más suave. Las arenas tienen gran continuidad lateral, pudien-
do unirse las de canales adyacentes, formándose entonces un cuerpo en forma de manto.

Sedimentación bajo condiciones de fl ujo hipopícnico

Generalmente, los grandes deltas se edifi can en el mar (son excepciones los del Volga en 
el Caspio y los del Amur-Darya y Syr-Darya en el Aral) y entonces una masa de agua dulce 
más o menos cargada de sedimento entra en agua salada más densa. En este caso dominan las 
fuerzas de fl otabilidad y nos encontramos en condiciones de fl ujo hipopícnico, ya que el au-
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Figura 13.5. Modelos de difusión y deceleración en: a) un efl uyente dominado por la inercia (fl ujo homopícnico) y b) su modelo de sedimen-
tación teórica; c) en un efl uyente dominado por la fricción (fl ujo hiperpícnico) y d) su modelo de sedimentación teórica; e) en un efl uyente 
dominado por la fl otabilidad (fl ujo hipopícnico), y f) su modelo de sedimentación teórica. Modifi cado de Wright, 1977.
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mento de densidad producido por la 
carga en suspensión del efl uyente no 
compensa la diferencia con la del agua 
salada.

El efl uyente forma una pluma fl o-
tante sobre el agua salada (fi gura 
13.5e) y ésta se extiende por debajo 
formando una cuña que alcanza el ca-
nal fl uvial en condiciones favorables: 
canal profundo, rango mareal bajo y 
carga en suspensión dominante. Se ha 
descrito este efecto en ríos como el 
Mississippi (Wright y Coleman, 1974) 
y el Po (Nelson, 1970) (fi gura 13.6), 
así como sus variaciones estacionales.

El efl uyente desarrolla una circu-
lación secundaria (fi gura 13.5e) pro-
ducida por la super-elevación del agua 
dulce con respecto a la salada, en for-
ma de vórtices que se separan en su-
perfi cie y se unen en profundidad 
(Stolzenbach y Harleman, 1971; Wal-
drop y Farmer, 1974; Wright, 1977). 
La expansión lateral es mayor que en 
el caso del fl ujo homopícnico.

En el contacto agua dulce-agua sa-
lada se producen violentas olas inter-
nas que aceleran la mezcla y, sobre 
todo, hacen perder velocidad al efl u-
yente con la consi guiente sedimenta-
ción y formación de una barra por 
debajo, cuando la expansión lateral ha 
alcanzado un valor de 4 a 6 veces la 
anchura del canal. Más allá este efecto 
desaparece y la pluma superfi cial pue-
de seguir expandiéndose, transportan-
do aún la mayor parte de la carga fi na 
en suspensión (fi gura 13.5e).

El contacto agua dulce-agua salada varía de posición con la descarga. Durante las avenidas 
alcanza una posición más externa, cerca de la cresta de la barra y en estas condiciones se da la 
máxima sedimentación, al producirse en este punto una violenta deceleración en el encuentro 
de ambas masas de agua. En condiciones de estiaje la cuña salina penetra en el canal fl uvial y 
la mezcla es menos intensa.

La pluma fl otante puede ser desviada decenas de kilómetros mar adentro o paralelamente 
a la línea de costa, por procesos que operan en la cuenca de recepción (corrientes, mareas, etc.).

La sedimentación bajo condiciones de circulación hipopícnica dominada por las fuerzas 
de fl otabilidad, queda esquematizada en la fi gura 13.5f: la convergencia cerca del fondo da 
lugar a la formación de dos diques subacuáticos paralelos que no se desvían cuando el canal 
prograda. Los sedimentos más gruesos se depositan en una barra longitudinal frente a la des-
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embocadura, que se va desplazando hacia delante según progradan los depósitos. En ausencia 
de otros fenómenos forman cuerpos alargados de sección lenticular (bar-fi nger sands o shoestring 
sands) descritos en primer lugar por Fisk (1961) en el Mississippi. Más allá de la cresta los 
sedimentos disminuyen de tamaño de grano y pasan a limos y arena fi na en el principio del 
frente deltaico. Las arenas de las barras de desembocadura tienen poca continuidad lateral y 
están inmersas en sedimentos fi nos (fi gura 13.5f ).

En condiciones naturales se da una combinación de las tres situaciones descritas; las varia-
ciones de la descarga controlan el dominio de una o de otra: en época de estiaje suele dominar 
la fl otabilidad, mientras que en avenida lo hacen fricción turbulenta e inercia (Wright y Co-
leman, 1974). Si la descarga de sedimentos es importante pueden alternar claramente sedi-
mentos de características muy diferentes, según las épocas.

El proceso básico descrito sobre la formación de un delta, de relativa sencillez ha permiti-
do la construcción de modelos cuantitativos que predicen la morfología que alcanzará un 
delta teniendo en cuenta el aporte de sedimentos, la velocidad de transferencia de sedimentos 
en el frente deltaico y la profundidad de la cuenca de recepción (Kenyon y Turcotte, 1985; 
Overeem et al., 2001, 2005; Syvitsky y Hutton, 2001).

Las ecuaciones que lo defi nen predicen un perfi l del frente deltaico y el prodelta de tipo 
exponencial y tiene su aplicación más exacta si se dan abundantes procesos de transportes en 
masa en el frente deltaico (deslizamientos, debrisfl ows, etc.) y los resultados obtenidos al apli-
carlas a los casos reales de los ríos Fraser, Mississippi, Rhin (en el lago Constanza, no en su 
desembocadura en el mar) son muy precisos en forma y en cronología del avance.

Modifi caciones del sistema deltaico por la infl uencia marina

Los procesos hasta ahora descritos son los dominantes en las desembocaduras fl uviales en 
ausencia de infl uencia marina apreciable, sin embargo ésta puede ser importante y modifi car 
de forma signifi cativa el resultado fi nal de la acumulación de sedimentos.

Acción de las olas

Si la plataforma continental frente a un delta es de pendiente pequeña, la energía de las 
olas se amortiguará casi por completo antes de alcanzarle, pero, en otras condiciones, el olea-
je modifi cará profundamente los procesos en la desembo cadura (Wright, 1977).

La interacción olas-efl uyente hace que éstas rompan en profundidades mayores de las nor-
males y la mezcla agua dulce-agua salada se intensifi ca.

Esta deceleración y mezcla provoca una sedimentación rápida dando lugar a la formación 
de una barra en forma de luna creciente (fi gura 13.7a) y grandes diques subacuáticos en la 
desembocadura; la acción de las olas retoca el techo de los diques, formándose barras de rom-
pientes que migran hacia tierra por encima de los levees. Si el río tiene una descarga continua, 
la desembocadura se mantiene abierta, pero si es estacional puede cerrarse temporalmente por 
un cordón litoral. El perfi l fi nal es mucho menos convexo que en el caso de acción fl uvial 
única. Las corrientes de resaca se concentran en los fl ancos del delta y pueden transportar gran 
cantidad de arena hacia la plataforma. Normalmente, la redistribución de los sedimentos es 
asimétrica y la forma inicial del delta se modifi ca profundamente.

La situación normal es que los vientos dominantes, y por tanto el oleaje, sean oblicuos a la 
costa. Entonces la situación anterior se modifi ca por la presencia de una deriva costera de los 
sedimentos más o menos acusada. Los sedimentos de origen fl uvial se retrabajan en forma de 
extensos cordones playeros (fi gura 13.7b), y si la acción es muy intensa el delta no se distingue 
ya de una costa lineal clástica. El juego entre aporte fl uvial (continuo o estacional) y el oleaje 
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(temporales) puede dar una serie de cordones playeros paralelos si la descarga de sedimentos es 
sufi ciente mente importante. En la zona deltaica situada en la cabecera de la deriva litoral, la 
infl uencia del oleaje y estructuras resultantes es mayor que en la zona de cola de la deriva, que 
recibe la mayor parte de la carga sólida de los canales distribuidores (Battacharya, 2006).

La infl uencia del oleaje depende, evidentemente, de su energía, pero también se puede ver 
modifi cado por la pendiente de la plataforma continental y por la capacidad del río de modi-
fi car ésta mediante aportes de sedimentos; cuanto más baja sea la pendiente de la plataforma, 
la atenuación de la acción del oleaje será mayor. Así, el Mississippi crece sobre una plataforma 
de una pendiente media del 7 por mil y apenas muestra acción del oleaje, mientras que el 
Senegal crece sobre una plataforma del 17 por mil y tiene importantes retoques de oleaje (Co-
leman, 1976).

Acción de las mareas

Si el río desemboca en un mar macromareal (rango mareal mayor de 4 m) los procesos en 
su boca sufren también grandes modifi caciones. Así, las corrientes mareales interfi eren con las 
fl uviales provocando una rápida mezcla de aguas en la vertical, y disminuyendo así la impor-
tancia de la fl otabilidad. Las corrientes mareales son casi siempre más importantes que las 
fl uviales (excepto en momentos de avenidas).
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Figura 13.7. Sedimentación teórica en la desembocadura de un río dominado por las olas: a) olas paralelas a la 
costa; b) olas oblicuas a la costa. Modifi cado de Wright, 1977.
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Los sedimentos entran y salen del canal y se desplazan en la zona deltaica movidos por las 
corrientes fl uviales y mareales, organizándose en barras longitudinales que tienen estructuras 
internas bipolares (fi gura 13.8). Como es habitual las corrientes de ascenso y descenso de la 
marea son paralelas pero tienden a seguir canales diferentes (Wright et al., 1975).
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Figura 13.8. Sedimentación teórica en la desembocadura de un río dominado por las mareas. Modifi cado de 
Wright, 1977.

Bajo este régimen hidráulico no se forman, por tanto, barras de desembocadura, y los ca-
nales que separan las barras longitudinales pueden ser muy profundos (10 a 22 m en el Ord 
y Brahmaputra), mientras que los canales distribuidores son meandriformes en la parte subaé-
rea del delta. Las oscilaciones del rango mareal, combinadas con las variaciones estacionales 
de descarga de los canales distribuidores provocan fases de erosión parcial y redepósito de las 
arenas de la parte superior del frente deltaico, lo que se refl eja en unos cuerpos con numerosas 
cicatrices erosivas, superfi cies de reactivación y unidades elementales dominadas por estructu-
ras de origen mareal (p. ej., ripples bipolares, mud drapes, etc.) junto a otras con estructuras 
sedimentarias desarrolladas por procesos fl uviales (Ta et al., 2002, 2005; Dalrymple et al., 
2003; Roberts y Sydow, 2003). Las mareas, en cuanlquier caso, no son tan efi caces como las 
olas en sus modifi caciones (Orton y Reading, 1993).

La desembocadura del río toma confi guración típica de embudo o campana, que repre-
senta la forma de equilibrio entre las corrientes fl uviales y mareales.

Como puede observarse, los canales distribuidores de deltas en regímenes ma cromareales 
están muy cerca de ser estuarios tanto por su circulación como por su sedimentación (fi gu-
ra 13.8); los canales distribuidores presentan numerosos derrames laterales, for mados en marea 
alta, al remansarse el agua dentro de los mismos.

La progradación de deltas de este tipo da lugar a depósitos con grandes cambios laterales 
de facies, debidos a la complejidad de las corrientes que distribuyen los sedimentos, migración 
lateral rápida de los canales distribuidores y de las barras longitudinales de desembocadura y 
relleno o excavación de nuevos canales en períodos de tiempo muy cortos.
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Situación tectónica de los deltas

Los deltas se encuentran controlados en su posición por factores tectónicos a gran escala, 
todavía mal comprendidos, tanto en su red de drenaje como en la cuenca de recepción.

Dewey y Burke (1974) indican que algunos deltas se encuentran asociados a aulacógenos 
ligados a los estadios iniciales de márgenes pasivos de tipo atlántico.

Un análisis más amplio (Audley-Charles et al., 1977) revela la complejidad de la situación 
de los deltas mayores que, de todas maneras, pueden ser incluidos en unos pocos grupos, 
considerando dos factores: tipo de cuenca de drenaje y situación tectónica. Se debe hacer la 
salvedad de que los deltas pequeños están controlados por la tectónica local y no por grandes 
estructuras (p. ej., el del Ebro).

De acuerdo con las características tectónicas que recorren, los grandes sistemas de drenaje 
que dan lugar a deltas pueden clasifi carse en los siguientes tipos:

1. Amerotipo (Inman y Norstrom, 1971): tipo principalmente unidireccional, alejándo-
se de una cordillera, hacia el margen pasivo (fi gura 13.9).

2. Afrotipo (lnman y Norstrom, 1971): donde no existe cordillera y los sistemas de dre-
naje no son unidireccionales, sino que desembocan en toda la periferia fracturada 
(fi gura 13.9).

3. Paralelo de las estructuras (Audley-Charles et al., 1977): sigue la estructura de las ca-
denas plegadas, bien en su interior o en la periferia (fi gura 13.9).
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Figura 13.9. Marco tectónico de los grandes deltas actuales. Modifi cado de Audley-Charles et al., 1977.
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4. Transversos a las estructuras (Audley-Charies et al., 1977): son los más escasos y cor-
tan perpendicularmente la estructura de las cadenas plegadas hasta alcanzar el mar.

Si ahora consideramos el marco tectónico en que se desarrollaron los grandes complejos 
deltaicos actuales, observaremos que se encuentran en una de estas tres situaciones (Audley-
Charles et al., 1977) (fi gura 13.10): 1) dentro de cratones; 2) en bordes pasivos fracturados 
tipo atlántico, y 3) en megasuturas de compresión o megasuturas C, bien sea en zonas de 
Benioff  simples (zonas B) o en cadenas complejas tipo alpino, cabalgadas hacia el continente 
en anchos cinturones (zonas A).

Los deltas que se forman en el interior de cratones como el Rhin, se encuentran muy lejos 
de cualquier borde continental y no llegarán nunca a acumularse sobre la corteza oceánica.

Los deltas situados en márgenes pasivos comienzan a acumularse en corteza continental, 
pero llegan a alcanzar la corteza oceánica. Casi siempre están ligados a sistemas R R R origi-
nados en la separación de continentes y recorren el brazo fallido o aulacógeno.

Cuando los deltas se sitúan en grabens relativamente estrechos (algunos kilómetros de 
anchura) progradan rápidamente, ya que existe un confi namiento importante del área de de-
pósito. Algunos ejemplos bien descritos se encuentran en Grecia y Turquía (Aksu et al., 1987), 
con avances de más de 5 km en mil años.
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Algunos de los mayores deltas actuales se sitúan donde una zona A (cadena Alpina) corta 
la costa (p. ej., Ganges-Brahmaputra, Indo, Makenzie, Tigris-Eufrates). Normalmente alcan-
zan la corteza oceánica aunque sea rellenando cientos de kiló metros de cuencas someras (Po, 
Ganges) o están en este proceso (Tigris-Eufrates).

Los deltas asociados a zonas de Benioff  (o de subducción) pueden, en algunos casos, estar 
asociados a sistemas de drenaje transverso a las cadenas plegadas y edifi carse sobre corteza 
oceánica (Fraser, Snake-Columbia), pero en general lo hacen en cuencas marginales adyacen-
tes a la zona de subducción (Hoang Ho, Mekong, Irrawady). Estos deltas comienzan a acu-
mularse sobre corteza continental para alcanzar la oceánica posteriormente.

La importancia de la situación tectónica de los deltas reside en que podemos predecir el 
estado de deformación y metamorfi smo que alcanzarán, lo que es vital en exploración petro-
lífera, de carbón, etc., así como las facies a que pueden estar asociados.

Los deltas desarrollados en márgenes continentales fracturados de tipo Atlántico se verán 
normalmente asociados a zonas de subducción, si la evolución es normal. La parte desarrolla-
da sobre corteza continental se deformará poco, pero la que lo hizo sobre corteza oceánica 
sufrirá una deformación mucho más intensa. Estos deltas progradan sobre potentes evaporitas 
marinas y tienen grandes sistemas de abanicos submarinos asociados, los cuales, en ocasiones 
son mucho mayores que los deltas que los alimentan (p. ej., Indus, Ganges, Amazonas).

Algo parecido ocurre con los deltas asociados a zonas de megasuturas de compresión, ya 
sean de tipo Benioff  o de cadena Alpina: la zona edifi cada sobre corteza oceánica se deforma-
rá más intensamente.

Los que se depositan en cuencas marginales no tienen evaporitas asociadas, pero sí abani-
cos profundos y abundantes sedimentos volcanoclásticos procedentes de las áreas arcos-isla 
situados frente al continente.

La fi gura 13.10 resume los diferentes emplazamientos de algunos deltas (tomada de Au-
dley-Charles et al., 1977).

La geometría y régimen tectónico de la cuenca de recepción, asimismo, infl uye en el em-
plazamiento y forma de los deltas y en su evolución. Según Coleman (1976) hay cinco con-
fi guraciones básicas (fi gura 13.11, I-V).

La primera (fi gura 13.11, I) es una depresión más o menos rectilínea, de poca profun didad 
que conecta dos mares más profundos, con subsidencia marcada en el centro y que recibe 
sedimentos desde ambas orillas. En la actualidad, los Estrechos de Malaca o el Canal de Mo-
zambique pueden ser ejemplos de la misma. Los aportes principales son, por tanto, transver-
sales al eje de la cuenca y los deltas tienen generalmente infl uencia mareal, adoptando una 
confi guración achatada, paralela a ambas costas.

La segunda (fi gura 13.11, II) es una depresión alargada, cerrada en un extremo, donde se 
sitúa el delta, también con subsidencia en el centro. El estuario del río de la Plata o el Adriá-
tico serían ejemplos actuales. También en este caso se suelen dar corrientes mareales impor-
tantes que forman grandes barras alargadas subacuáticas. El delta es alargado en el mismo 
sentido del aporte fl uvial.

La tercera (fi gura 13.11, III) es una costa más o menos rectilínea, en subsidencia lenta, 
con un eje situado hacia el interior del continente. Los deltas se edifi can sobre una plataforma 
bastante estable (el Níger o el Yangtse-Kiang son ejemplos actuales) y sólo tienen gran tamaño 
en contados casos, ya que son frecuentes las áreas deprimidas en la parte baja de la red de 
drenaje, aún en el continente, donde se deposita gran parte de la carga que transportan. Los 
deltas se ven afectados por el oleaje, aunque conservan su forma característica.

La cuarta (fi gura 13.11, IV) es similar, pero en ella la zona de subsidencia se sitúa en la 
plataforma continental, situación típica de los márgenes continentales de grandes continentes. 
Los deltas pueden adquirir gran espesor, pero se encuentran sometidos a intensa acción del 
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oleaje, que redistribuye sus sedimentos. Los deltas del Senegal y San Francisco pueden cons-
tituir ejemplos actuales.

La quinta (fi gura 13.11, V) es una cuenca semi-cerrada, circular u ovalada, con una zona 
de subsidencia importante cerca de uno de los bordes. Los ríos que desembocan en esta región 
edifi can potentes deltas y el relleno es centrípeto. Suelen alternar ríos importantes con otros 
mucho más pequeños. Los deltas del Danubio, en el mar Negro, y del Mississippi, en el gol-
fo de México, son ejemplos actuales.
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Figura 13.11. Posición de los deltas según su geometría y régimen tectónico de la cuenca. Modifi cado de Cole-
man, 1976.

TIPOS DE DELTAS Y SUBAMBIENTES SEDIMENTARIOS

Clasifi caciones

Las clasifi caciones de los deltas pueden realizarse atendiendo a una o a varias de sus carac-
terísticas: forma, dinámica, estructura, etc.

Estas clasifi caciones son necesarias porque desde hace tiempo se sabe que un solo modelo 
no puede explicar todos los diferentes sistemas deposicionales deltaicos actuales y antiguos.

Las clasifi caciones basadas en la morfología de la parte subaérea del delta que distinguen 
una serie de tipos: lobado, digitado, cuspado, elongado, etc., no tienen utilidad para conocer 
sus posibles sucesiones y distribución espacial de facies y sólo muy vagamente pueden relacio-
nar origen y forma fi nal, al ignorar todo lo que existe por debajo del agua, que es la mayor 
parte del edifi cio deltaico.

Una clasifi cación de mayor utilidad es la de Fisher et al. (1969), que utiliza factores como 
procesos generadores de facies, geometría de los cuerpos arenosos y distribución de facies en 
la vertical y horizontal. Divide los deltas en dos grupos:

1. Altamente constructivos: tipo lobado y tipo alongado.
2. Altamente destructivos: dominados por olas y dominados por mareas.
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Esta clasifi cación tiene la ventaja de poderse utilizar para series antiguas, pero, como resal-
ta Elliot (1986), existe un continuum entre los tipos extremos, y además el término altamente 
destructivo es confuso, porque incluso esos deltas crecen, no desaparecen y, como veremos más 
adelante, hay una etapa de todo delta, tras ser abandonado por el canal principal, que ha sido 
denominada con propiedad «etapa destructiva» (Scruton, 1960) lo que puede dar lugar a gra-
ves confusiones.

Otra clasifi cación utilizada es la de Coleman y Wright (1975), que clasifi ca esta dísticamente 
características como área de drenaje, tipo de valle aluvial, llanura deltai ca y cuenca receptora, 
defi niendo seis tipos básicos (fi gura 13.12), mediante la distribución de la fracción arena en 
su interior y sucesiones sedimentarias verticales idealizadas. Tiene la ventaja de ser descriptiva, 
pero tiene el problema de que no se puede resumir a una sola sucesión vertical la complicada 
interrelación de facies que existe en la realidad en un complejo deltaico.

Figura 13.12. Diversos modelos conceptuales de deltas basados en el análisis estadístico de su contenido en 
arena: a) baja energía de olas y de deriva costera, plataforma de baja pendiente y abundantes sedimentos de 
grano fi no; b) baja energía de olas, alto rango mareal, cuenca estrecha; c) energía de olas moderada, alto rango 
mareal, cuenca amplia y de baja pendiente; d) energía de olas moderada, plataforma de baja pendiente, pocos 
aportes; e) alta energía de olas, plataforma de gran pendiente; f) alta energía de olas, gran deriva litoral, plata-
forma de gran pendiente. Modifi cado de Coleman y Wright, 1977.

Galloway (1975) propuso un diagrama triangular cuyos componentes extremos son los 
procesos fl uviales, mareales y de olas puros (fi gura 13.13a). Según la infl uencia relativa de cada 
uno de ellos se pueden representar los deltas en su interior. Sin embargo esta clasifi cación no 
tiene en cuenta un parámetro fundamental: el tamaño de grano de los sedimentos.

Orton (1988) y Orton y Reading (1993) propusieron que se emplease este parámetro para 
ampliar la clasifi cación de Galloway (1975), utilizando un diagrama triangular tridimensional 
(fi gura 13.13b). Así se establece un continuum desde los fan deltas, dominados por gravas y 
arenas gruesas, hasta deltas «normales» dominados por limos y arcillas. El tamaño de grano 
dominante prefi gura la morfología de los deltas y las sucesiones sedimentarias resultantes, in-
dependientemente de los factores geométricos utilizados en la clasifi cación de Galloway (1975).
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Los sistemas deltaicos dominados por las gravas suelen tener áreas fuente de pequeña ex-
tensión y están alimentados por canales distribuidores de confi guración braided y alta inesta-
bilidad. En estos deltas las variaciones granulométricas laterales son importantes y rápidas. El 
aporte de sedimento en estos sistemas deltaicos es irregular y se produce en períodos de inun-
dación muy cortos temporalmente. El frente deltaico sufre colapsos que dan lugar a frecuentes 
avalanchas de fl ujos gravitacionales (Nemec, 1990).

Los sistemas deltaicos dominados por carga mixta grava-arena tienen áreas fuente pequeñas 
o medianas y están alimentadas por canales distribuidores braided de trazado inestable. La frac-
ción más gruesa se deposita en la llanura deltaica proximal y sólo la fracción arena alcanza la 
desembocadura de los canales. A veces esta transición granulométrica es muy rápida (se produ-
ce en menos de 2 km) (Corner et al., 1990; Boothroyd y Ashley, 1975). El frente deltaico 
tiene perfi l cóncavo y muestra un rápido descenso del tamaño de grano hacia su parte distal.

Los sistemas deltaicos dominados por arenas fi nas presentan gran variabilidad morfológica, 
una carga mixta de fondo y en suspensión de arena y limo; los canales distribuidores son 
meandriformes y se forman marismas y lagunas someras entre los canales. La acción de los 
canales puede redistribuir toda la carga sólida que llega de las desembocaduras de los canales, 
formando cordones playeros paralelos al borde de la llanura deltaica.
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El perfi l del frente deltaico es casi rectilíneo y su parte distal está compuesta casi exclusi-
vamente por arcillas.

Los sistemas deltaicos dominados por arcillas y limos son los de mayor tamaño en la actua-
lidad y tienen áreas fuentes muy extensas. Los canales distribuidores son meandriformes estables, 
con diques naturales bien desarrollados y vegetados y amplias zonas de marismas y lagunas 
intercanales; en la llanura deltaica se puede depositar hasta el 50% de la carga sólida aportada 
por los canales distribuidores. La progradación del frente deltaico puede ser muy rápida (de 
hasta 400 m por año en el caso de los ríos Hoangho y Yang Tse Kiang en China; Milliman et 
al., 1987; Yang et al., 1999; Fan et al., 2006), aunque esta tasa de progradación puede presen-
tar variaciones sustanciales en períodos muy cortos (Hori et al., 2002). El frente deltaico tiene 
pendiente recta o convexa y se ve afectado por numerosos deslizamientos ma sivos.

Submedios deltaicos

Dentro de cualquier delta existen, mejor o peor desarrollados, una serie de submedios con 
dinámica y depósitos propios, que pueden distinguirse por su geo metría, estructuras sedimen-
tarias y faunas (Coleman, 1976; Coleman y Prior, 1980; Battacharya, 2006).

Hay que resaltar aquí que un delta es un complejo, no un medio uniforme, y que, depen-
diendo de la zona que observemos, podemos encontrar sedimentos muy diferentes y secuencias 
verticales variables. Esto difi culta la interpretación de las series antiguas, pues en ellas se une 
el tamaño de los complejos (varios cientos o miles de km2) con la difi cultad de observación y 
la existencia de centenares o miles de lóbulos deltaicos individuales.

Si nos fi jamos en deltas como el del Mekong, encontraremos canales de hasta 10 km de 
anchura, con rango mareal de 4 a 6,5 m, que son estuarios, diversos cordones playeros de has-
ta 35 km de longitud y rápida progradación hacia el mar, marismas de agua dulce y de agua 
salobre, etc. Si encontramos un aparato deltaico comparable fósil, es probable que, sin sufi -
cientes datos o con correlaciones erróneas, interpretásemos cada submedio por separado. Qui-
zás por esto es mejor hablar de complejos deltaicos en las series antiguas, en vez de deltas. Los 
complejos deltaicos actuales más grandes, como el sistema Ganges-Brahmaputra, no tienen 
hasta ahora equivalentes en los depósitos antiguos, pero esto se debe, casi con toda seguridad, 
a una interpretación incorrecta del registro fósil y no a una anomalía actual en el tamaño de 
algunos complejos.

Describiremos en primer lugar los sub-medios de un delta con predominio de la infl uen-
cia fl uvial, por ser el punto de partida y quizás el caso mejor conocido (fi gura 13.14).

Sedimentación en un delta dominado por la acción fl uvial

En él distinguiremos los siguientes submedios:

Llanura deltaica: Canales distribuidores. Bahías intercanales. Depósitos de derrame. Ma-
rismas.

Parte subacuática: Barras de desembocadura. Frente deltaico. Prodelta.

El ejemplo actual mejor descrito de este tipo de delta es el Mississippi, sobre el que existe 
una enorme cantidad de información acumulada en los últimos cincuenta años (Trowbridge, 
1930; Fisk, 1944, 1947; Coleman y Gagliano, 1964; Kolb y Van Lopik, 1966; Wright y Co-
leman, 1974; Robert et al., 1980b; Kuip et al., 2005; Coleman et al., 1998). La descripción 
que sigue se basa en gran parte en este ejemplo (fi gura 13.14).

La llanura deltaica presenta un relieve muy pequeño y extensas áreas pueden quedar cu-
biertas por las aguas dulces o saladas por fenómenos como desbordamientos o tormentas.
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Canales distribuidores

Son los tramos fi nales de los cauces fl uviales, por los que se distribuye el caudal y la carga 
sólida asociada; puede ser único, pero en general existen varios, subdi vidiéndose hacia la par-
te baja en forma más o menos radial.

Figura 13.14. Submedios 
en el delta actual del Mis-
sissippi, con claro predomi-
nio fl uvial. Modifi cado de 
Fisk, 1961 y Gould, 1970.
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El fl ujo en ellos es unidireccional y tienen variaciones estacionales de caudal. Sus dimen-
siones son variables con anchuras entre más de 1 km a unos pocos metros. Su trazado es en 
general de alta sinuosidad, pero en ríos con gran proporción de carga de fondo como los de 
clima árido, son de tipo entrelazado; en el Mississippi los canales son casi rectos y tienen gran 
estabilidad lateral (fi gura 13.14).

Las avulsiones son frecuentes, pues el río busca siempre el camino más corto a la cuenca 
receptora, lo que provoca que existan canales abandonados y áreas no activas en la llanura 
deltaica. Incluso en deltas dominados por la acción fl uvial las bocas de estos canales quedan 
pronto cerradas por acción del oleaje que retoca los depósitos formando cordones playeros 
(Kruit, 1955; Maldonado, 1975).

Otro fenómeno frecuente es la retención parcial de la corriente en los canales por vientos 
hacia tierra y olas de mar, con lo que ésta se hace muy lenta, produciéndose depósitos de ma-
teriales fi nos en el fondo del canal por decantación. Tras volver a condiciones normales, parte 
de estos depósitos pueden permanecer en el canal sin ser erosionados, conservándose como 
niveles delgados de limos y arcillas en toda la extensión del canal.

Los depósitos de los canales distribuidores activos son muy parecidos a los de los canales 
fl uviales (fi gura 13.15; Oomkens, 1974). Tienen base erosiva, con un lag basal, un miembro 
inferior de arenas con ripples y techo de arcillas y limos con raíces. A veces la sucesión sedi-
mentaria es compuesta, con varios cut-and-fi ll que revelan cambios en la descarga. Si el tramo 
de canal distribuidor abandonado queda abierto al mar en su extremo distal, su relleno será 
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Figura 13.15. Sucesión sedimentaria de canal distribuidor en el río Níger. Modifi cado de Oomkens, 1974.
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fundamentalmente de tipo estuarino, con faunas salobres y/o marinas, sobre todo en su parte 
superior (Battacharya, 2006).

Los canales no migran lateralmente de forma importante y se rellenan tras el abandono que 
puede ocurrir con facilidad por diversos procesos, sobre todo en la parte inferior de la llanura: 
por su relleno durante tempestades, atascos de troncos de árboles o cambios en el río principal.

Cuando esto ocurre, el canal se rellena mediante aportes ocasionales tanto por ambos ex-
tremos como laterales, durante desbordamientos de canales activos pró ximos. El resultado es 
una sucesión sedimentaria dominada por sedimentos fi nos y sin una tendencia granulométri-
ca defi nida en la vertical (fi gura 13.16; Coleman y Prior, 1980), con numerosas estructuras de 
compactación diferencial y escapes de fl uidos. El techo suele contener porcentajes elevados de 
materia orgánica y raíces.

0
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20

30 m
3 6 km

0

15

30 m

CANAL ABANDONADO

Figura 13.16. Sucesión sedimentaria de canal abandonado. Modifi cado de Coleman y Prior, 1980.

Es común también en las secuencias de canal activo la presencia de bloques caídos de las 
orillas debidos a socavamientos de las mismas, especialmente en los momentos de avenida. Los 
planos de deslizamiento son curvos y los bloques pueden afectar la efi cacia de la descarga a 
través del canal (Turnbull et al., 1966; Laury, 1971).

Bahías intercanales distribuidores y derrames laterales

Son las zonas situadas entre los canales activos, más o menos conectadas con las aguas de 
la cuenca de recepción, de muy poca profundidad y poca agitación. Se rellenan por materiales 
procedentes de los canales distribuidores en momentos de avenida por diferentes procesos.

Uno de ellos es la inundación: cuando las aguas desbordan el canal distribuidor en las ave-
nidas, se forma un fl ujo no canalizado sheet-fl ood sobre toda el área, y se deposita una fi na capa 
de arena y limo, cuya estructura interna desaparece posteriormente por bioturbación (Elliot, 
1974). Los sedimentos más gruesos se depositan en el momento del desbordamiento, formando 
con el tiempo los diques naturales levees de los canales distribuidores; su estructura característi-
ca es una sucesión con base erosiva, formada por arenas con ripples y limos y arcillas laminadas, 
con abundantes raíces que puede tener tendencia estratocreciente, pero que pasa lateralmente a 
sedimentos más fi nos. Su geometría en sección transversal es triangular muy aguda.

Otro proceso que contribuye al relleno de las bahías es el de los derrames localizados cre-
vasse splay, a través de pequeñas roturas en los diques naturales de los canales distribuidores 
(fi gura 13.17). El fenómeno puede ser aislado; al estar dominada la corriente por la fricción 
con el fondo de la bahía hace que se forme una serie de canales subdivididos repetidamente, 
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sin barras de desembocadura en los que se depositen arenas con geometría lenticular separadas 
por niveles más fi nos; siempre poseen base erosiva. Si la avenida posee gran carga, puede cons-
tituir una corriente densa, no canalizada, también con base erosiva y granulometría decre ciente.
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Figura 13.17. Evolución de un derrame lateral localizado (crevasse splay) en el delta del río Mississippi. Modifi -
cado de Coleman y Prior, 1980.

El proceso de derrame puede ser también semi-permanente (Elliot, 1974), y entonces se 
forman canales de derrame que progradan rápidamente. En su boca se forma, por el efecto de 

fricción con el fondo, una pequeña barra de desembo-
cadura, que da una sucesión sedimentaria vertical grano-
creciente de arenas con ripples; el canal de derrame pro-
grada sobre ella, y la sucesión sedimentaria fi nal, muy 
característica es: 1) base de limos y arcillas bioturbadas 
del fondo de la bahía; 2) alternancia de arenas y limos 
con estratifi cación cruzada de surco y paleo corrientes di-
vergentes (barra de desembocadura); 3) arenas con estra-
tifi cación cruzada de surco unidireccional y numerosas 
superfi cies de reactivación (canal de derrame), que pasan 
hacia techo a 4) limos y arcillas con raíces.

El canal de derrame sólo es activo en las avenidas, lo 
que provoca la existencia de las superfi cies de reactiva-
ción. El espesor total de la sucesión sedimentaria puede 
ser de 1,5 a 16 m.

Este proceso puede llevar al relleno total de la bahía 
en un período de unos 150 años y formar los denomi-
nados subdeltas (Gagliano et al., 1971); en este momen-
to se cierra la rotura del dique natural y la superfi cie 
puede ser colonizada por la vegetación o producirse la 
formación de costras salinas, dependiendo del clima. El 
abandono de un subdelta lleva a una fase fi nal de com-
pactación y nueva inundación de su techo, recomenzan-
do el proceso (fi gura 13.18a, b y c).
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históricos en el delta del río Mississippi. Modifi cado de Coleman y 
Prior, 1980.
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Incluso en áreas protegidas, la acción de las olas puede retocar estos depósitos, formando 
cordones playeros, que, al avanzar sobre la bahía darán secuencias grano y estratocrecientes, 
con laminación paralela y ripples de oleaje.

Los depósitos más fi nos se depositan por decantación en las áreas más profundas de la 
bahía y proceden del mar, llegando transportados por las olas. La sedimentación es lenta, for-
mándose sedimentos fi nos ricos en materia orgánica y en general muy bioturbados.

Los sedimentos de bahía, subdeltas y diques naturales forman sucesiones grano crecientes 
típicas con buen potencial de conservación (Elliot, 1974, 1986). La fi gura 13.19 resume las 
diversas sucesiones formadas en este ambiente (Elliot, 1974), deducidas básicamente de series 
antiguas.

Figura 13.19. Diversas sucesiones sedimentarias del relleno de bahía intercanales distribuidores. Modifi cado de 
Elliot, 1974, 1986: a) inundación por desbordamiento sin rotura de las orillas; b) derrame localizado; c) derrame 
retocado por oleaje; d) barra en la desembocadura de un derrame semipermanente; e) avulsión. Estas sucesiones 
sedimentarias pueden llegar a tener entre 2 y 10 m de potencia.

Marismas

Se forman en los estadios fi nales de relleno de las bahías, cubriendo las plantas de agua 
dulce la superfi cie recién formada, pero con el tiempo, comienza la compactación de los sedi-
mentos, dejan de llegar inundaciones y el mar comienza a invadir de nuevo la zona, desinte-
grando el tapiz vegetal que muere, y regresando a las condiciones de bahía intercanales. Ma-
rismas y manglares se desarrollan también en costas áridas.

El sedimento resultante de este período es un depósito más o menos potente de turba, que 
es fosilizado por nuevas secuencias de bahía. Las marismas y bahías someras de la llanura del-
taica son zonas extremadamente sensibles a los cambios medioambientales naturales o provo-
cados por la acción humana. Coleman et al. (2008) han cuantifi cado la pérdida de estos sub-
medios en 42 grandes deltas de todo el mundo mediante el análisis de series de imágenes de 
satélites de las marismas, que supone 15.845 km2 en los últimos 14 años, fundamentalmente 
debida a la transformación de humedales originales en tierra agrícola o en asentamientos in-
dustriales o residenciales.

La parte subacuática del delta se desarrolla por debajo del nivel de la marea baja en el mar 
o del nivel de las aguas del lago. Como hemos visto anteriormente, en la boca de los canales 
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distribuidores se da una deceleración de la corriente debida al cambio de condiciones hidráu-
licas y el depósito rápido de gran parte de los sedimentos transportados, sobre todo los más 
gruesos.

En la zona más somera, adyacente a la desembocadura se forman barras de desembocadura 
(fi guras 13.20 y 13.21) (Gould, 1970) de forma lunada y frente de crecimiento hacia el mar; 
su altura máxima es de unos 40 m y su extensión lateral de hasta 10 km. Tienen los sedimen-
tos más gruesos en la cresta, situada a poca distancia de la desembocadura y desde allí se da 
una progresiva disminución del tamaño de grano hacia las facies distales más profundas.

La progradación es rápida (unos 50 m por año en el Mississippi; Gould, 1970) y mucho 
mayor en el caso de la desembocadura del Hoangho (China), en el que la progradación media 
de los últimos 14 años ha sido de 1,2 km/año (Fan et al., 2006). Esta rápida progradación da 
lugar a cuerpos lenticulares alargados paralelamente a la corriente fl uvial (fi gura 13.22) deno-
minados «dedos de arena» (bar fi ngers, sand fi ngers) que reposan sobre sedimentos fi nos del 
frente deltaico y quedan recubiertos por los de bahías, marismas y canales distribuidores. Los 
contactos son graduales pero rápidos en la base y netos a techo.

La progradación no es continua, sino que es más rápida en las avenidas; primero se acu-
mula la arena en la misma desembocadura y luego, en fl ujo normal, llega a partes más exter-
nas; durante el estiaje pueden llegar a depositarse limos y arcillas, formando niveles que a 
veces se conservan, aunque lo normal es que el oleaje vuelva a poner en suspensión estos se-
dimentos fi nos. Por ello las barras de desembocadura suelen estar formadas por arenas fi nas 
limpias y bien clasifi cadas, sin fauna carac terística, aunque puedan contener restos vegetales 
de origen continental en algunas ocasiones.

Figura 13.20. Barra de 
desembocadura (mouth 
bar) en el delta del río 
Mississippi. Modifi cado 
de Gould, 1970.
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Si existen numerosos canales distribuidores, los depósitos de las barras de desembocadura 
llegan a unirse lateralmente, dando un cuerpo arenoso más o menos continuo (Frazier, 1967; 
Kanes, 1970).

Hay que destacar la heterocronía del desarrollo de estos cuerpos, ya que las líneas-tiempo, 
representadas por las sucesivas caras de acreción, son oblicuas al techo y la base de los mismos, 
como ocurre a escala mayor con todo el lóbulo deltaico (fi gura 13.23).

El frente deltaico es una zona de mayor pendiente (aproximadamente 0,5° a 5°) en la que 
se depositan: 1) materiales de corrientes cargadas de sedimentos más densos que el agua ma-
rina, procedentes de las bocas de los canales distribuidores en avenidas, y 2) otros sedimentos 
procedentes de decantación de las «plumas» hipopícnicas de aguas con sedimentos fi nos, que 
fl otan sobre las aguas de la cuenca receptora, derivadas de los canales distribui dores en condi-
ciones de fl ujo normal o de avenida; el conjunto puede ser retocado por las olas en tempora-
les intensos.

El resultado fi nal es una sucesión compleja con numerosas secuencias granocre cientes in-
dividuales, cada vez más ricas en arena hacia techo, con ripples de corriente laminación para-
lela y estructuras cut-and-fi ll, y en su conjunto grano y estrato creciente.

La parte inferior tiene abundante fauna bentónica (anélidos y lamelibranquios) y su acti-
vidad puede destruir por completo la textura original de los sedimentos; estas faunas tienen 
características salobres y aprovechan la gran cantidad de nutrientes aportados por los ríos.

El frente deltaico tiene una confi guración diferente si la cuenca de recepción tiene muy 
pequeña profundidad; en casos actuales como el delta del Colorado, Texas, Estados Unidos 
(Kanes, 1970) o el del Catatumbo, en el lago de Maracaibo, Venezuela (Hyne et al., 1979), 
existen numerosos canales distribuidores muy cercanos, y la parte superior del frente deltaico 
está formado por un cuerpo arenoso continuo lateralmente, de 1-7,5 m de espesor y de com-
pleja estructura interna, resultado de la coalescencia de todas las barras de desembocadura. La 

Figura 13.21. Perfi l longitudinal y distribución de tamaño de grano en una barra de desembocadura en el delta del río Mississippi. Modifi -
cado de Gould, 1970.
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parte inferior del frente que está formada por sedimentos más fi nos, tiene un espesor equiva-
lente al de las barras cuando en los ejemplos clásicos puede alcanzar hasta 150 m.

El prodelta es la zona distal del delta, y la más profunda. En ella se depositan los sedimen-
tos fi nos que caen por decantación desde las «plumas» de aguas turbias, y tiene muy poca 
pendiente, inferior a 0,2°.

Su extensión lateral es grande, y está formado por una alternancia de fi nas capas de limo 
y arcilla. Las faunas asociadas, abundantes y diversifi cadas, son enteramente marinas y ocasio-
nalmente hay niveles con bioturbación intensa. El contenido en materia orgánica es alto.

Las alternancias de limos y arcillas, vistas en detalle con rayos X, tienen grano selección 
positiva y laminación paralela, y se deben a aportes más o menos intensos de origen estacional 
o climático desde las bocas de los canales.

La sucesión sedimentaria idealizada que resulta de la progradación de un sistema o com-
plejo deltaico como el descrito es la de la fi gura 13.24.
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Figura 13.22. Barra de desembocadura: a) mapa de isopacas; b) corte transversal de la barra de desembocadura 
y distribución espacial de las principales asociaciones de facies. Modifi cado de Fisk, 1961; Gould, 1970.
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Figura 13.23. Ejemplo inicial de clinoformas deltaicas, mostrando un topset, foreset y bottomset (Scruton, 1960): a) representación litoes-
tratigráfi ca mostrando los límites ondulados pero en apariencia bruscos. Las fl echas indican la dirección de progradación. La mayor parte de 
los estudios de deltas modernos muestran contactos de facies de esta manera; b) representación correcta de los límites de facies respecto 
a las línea de tiempo (isócronas). Los límites de los estratos siguen las líneas de tiempo. Modifi cado de Gani and Bhattacharya, 2005.
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La parte basal es un potente cuerpo de limos 
y arcillas con abundante fauna marina y biotur-
bación, que gradualmente pasa en la parte media 
a alternancias de limos, arcillas y arenas fi nas con 
ripples, también con fauna marina o salobre, pero 
cada vez más escasa, y a un cuerpo arenoso con 
estratifi cación cruzada de surco o planar sin fauna 
o bien restos de plantas y animales de origen con-
tinental, con superfi cies de crecimiento inclina-
das. La parte superior, en contacto neto y en oca-
siones erosiva, está formada por una o varias 
secuencias granocrecientes de limos y arenas, que 
acaban en niveles de turba, suelos o costras sa-
linas, y representan los depósitos de llanura del-
taica.

Como se indica a continuación, esta sucesión 
ideal dominada totalmente por la acción fl uvial 
puede modifi carse profundamente por procesos 
como deslizamientos subacuáticos y diapirismo, 
inducidos por la rápida acumulación de sedimen-
tos, así como por la acción de procesos propios 
de la cuenca de recepción, fundamentalmente 
olas y mareas.

Sedimentación en deltas dominados 
por la acción de las olas

Si las olas son capaces de redistribuir parcial-
mente el sedimento aportado por el río, el resul-
tado fi nal puede ser una acumulación de sedi-
mentos muy diferente a la antes descrita. El 
efecto del oleaje puede ser moderado como en el 

Po, Ebro, Ródano o muy acusado como en el Tíber, São Francisco o Senegal, existiendo una 
gradación completa entre los deltas dominados por la acción fl uvial y las costas lineales clás-
ticas.

Si la acción es moderada, la arena acumulada en las barras de desembocadura se redistri-
buye, en parte lateralmente, formando cordones playeros. El caso mejor conocido es el del 
Ródano (Kruit, 1955; Ommkens, 1967) (fi gura 13.25). El término «delta dominado por las 
olas» deriva de la clásica clasifi cación tripartita de los deltas (p. ej., Broussard, 1969; Galloway, 
1975), en la que el oleaje constituye uno de los polos o vértices. Sin embargo, se ha indicado 
recientemente (Bhattacharya y Giosan, 2003) que los casos reales son, en general, muy com-
plejos y no encajan fácilmente en un punto determinado del diagrama triangular. Los sistemas 
deltaicos pueden también variar de tipo lateralmente (Giosan et al., 1999), como en el caso 
del delta actual del río Danubio o bien evolucionar de un tipo a otro en breves espacios de 
tiempo.

La progradación del complejo deltaico se debe a acreción de cordones playeros y barras de 
desembocadura reducidas frente a la desembocadura de los canales distribuidores, pero en las 
áreas no activas puede darse incluso retroceso por erosión del techo del complejo.

Figura 13.24. Sucesión sedimentaria ideal de un delta dominado por la acción 
fl uvial inspirada en el ejemplo del río Mississippi. Modifi cado de Coleman y 
Wright, 1975.
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La sucesión sedimentaria resultante es también grano y estratocreciente (fi gura 13.26; 
Oomkens, 1967), el miembro arenoso está constituido por arenas bien clasifi cadas con estra-
tifi cación cruzada planar o paralela, y sólo ocasionalmente se encuentran a techo los sedimen-
tos de canal distribuidor. Tiene fauna marina.

Si la acción de las olas es más intensa, las barras de desembocadura no se forman, y la 
forma del delta es triangular, con una pequeña protuberancia en la desembocadura. La pro-
gradación se produce por avance de los cordones playeros sobre todo el frente, no en puntos 
concretos donde desemboquen canales, formando un manto de arena de gran continuidad 
lateral con estratifi cación paralela y cruzada de bajo ángulo, y en ocasiones, dunas a techo, es 
decir, una playa clásica.

La agitación de las olas no permite la decantación tranquila y arrastra parte del material 
fi no mar adentro, por lo que el miembro de la secuencia que representa el prodelta es más 
delgado. Existen estructuras cut-and-fi ll en el frente deltaico, causadas durante las tormentas. 
La fi gura 13.27 representa la sucesión sedimentaria ideal de este caso extremo (Coleman, 
1976), en el río Sao Francisco, de Brasil.

En los deltas dominados por la acción de las olas, es muy raro que la forma resultante en 
planta sea simétrica con respecto al canal fl uvial alimentador, pues la deriva costera provocada 
por el oleaje favorece la acumulación preferencial en uno de los segmentos (fi gura 13.7b). Este 
proceso se puede cuantifi car mediante un índice de asimetría propuesto por Bhattacharya y 
Giosan (2003) que divide el valor neto de la deriva costera expresada en metros cúbicos de 
sedimento por año, por la descarga fl uvial en la desembocadura del río principal, medida en 
millones de metros cúbicos por mes. Así, los deltas casi simétricos como el delta del Ebro 
(Jiménez y Sánchez-Arcillas, 1993) o el Danubio (Giosan et al., 1999) tienen índices de 50-
75, mientras que los muy asimétricos como el Senegal alcanzan valores de 325.

Marismas

Fluvial indiferenciado

Pre-Holoceno

Playa y cordones

Otros sedimentos costeros

Diques naturales y canales

km

Frente deltaico

0 9

Mar Mediterráneo

Figura 13.25. Delta dominado por la acción de las olas (río Ródano). Modifi cado de Fisher, et al., 1969.



Deltas

591

Como puede verse en la fi gura 13.27, el miembro arenoso es idéntico al de un complejo 
playero, y sobre todo en series antiguas, sólo la presencia o no, de una red de drenaje impor-
tante tras el complejo podría diferenciarlo de una costa lineal clásica; estas consideraciones a 
escala regional no siempre son fáciles de conseguir, e incluso en la actualidad hay desacuerdos 
en los casos extremos sobre si complejos de playas lineales como el de Naya rit, en México, 
deben considerarse deltas o no.

Deltas dominados por la acción de las mareas

En zonas meso a macromareales, la acción de las mareas se deja sentir produ ciendo también 
profundas modifi caciones de la sucesión sedimentaria deltaica. Los sedimentos se acumulan 
en barras longitudinales movidas por las corrientes mareales y fl uviales (fi gura 13.28).
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Figura 13.26. Sucesiones sedimentarias del río Ródano (dominado por la acción de las olas): a) sucesión com-
pleta coronada por cordones playeros; b) sucesión sedimentaria coronada por un canal distribuidor. Modifi cado 
de Oomkens, 1967.
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Si la acción es moderada, se puede combinar con la del oleaje; el perfi l del delta puede ser 
redondeado (Niger, Irriwadi) con numerosas bocas de canales. En el primero de ellos (Allen, 
1965) hay una barra de desembocadura frente a cada una de ellas pero, como la descarga de 
arena del río es mínima, deben formarse por acción mareal, comportándose cada uno como 
un estuario. Lateralmente hay cor dones playeros. La parte superior del frente deltaico está 
formada por una plataforma ligeramente inclinada hacia el mar, de unos 20 km de anchura y 
hasta 10 m de profundidad y luego comienza el talud deltaico.

La sucesión sedimentaria resultante de la progradación del delta actual tiene unos 30 m 
de espesor (fi gura 13.29). Comienza en su base por arcillas con bioturbación y fauna marina, 
seguida de alternancias de arenas y arcillas, y fi naliza en arenas con estratifi cación cruzada 
planar o paralela (playas) cortadas por cuerpos lenticulares con estratifi cación cruzada de sur-
co bipolar (canales mareales).

Quizás el mayor sistema deltaico de este tipo en la actualidad lo constituya el delta del río 
Chang Jiang (Yang Tze) en el SE. de China, de unos 52.000 km2. Los sedimentos, retrabaja-

Figura 13.27. Sucesión sedimentaria ideal de un delta dominado por la acción de las olas inspirada en el ejem-
plo del río São Francisco. Modifi cado de Coleman, 1976.
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dos por mareas de hasta 3 m forman barras 
complejas alargadas de varias decenas de kiló-
metros de anchura y hasta 300 km de longitud 
(Xu et al., 1985), lo que es un caso único en 
la actualidad.

El otro gran río de China, el Huanghe (río 
Amarillo) tiene un marcado control mareal 
en  su desembocadura, penetrando en él las 
 corrientes mareales más de 20 km aguas arriba 
(Fan et al., 2006). La tasa de progradación de 
las barras mareales de su desembocadura era 
de 3 km/año, pero actualmente ha descendido 
a 1,2 km/año por la intervención humana 
(p. ej., dragados, embalses).

Los autores citados demuestran, además, 
cómo la fuerza de Coriolis hace que las barras 
de desembocadura, inicialmente simétricas y 
los canales que las rodean, se modifi quen con 
el tiempo. Durante el Cuaternario, las corrien-
tes mareales han tendido sistemáticamente a 
agrandar el canal del Sur y abandonar progre-
sivamente el del Norte, que acaba relleno de 
sedimentos fi nos. En este estadio, la barra se 
une a la orilla norte y comienza la construc-
ción de una nueva barra de desembocadura 
en el canal Sur, en posición más avanzada ha-
cia el mar. Este proceso se ha repetido seis ve-
ces, y diferencia este delta de todos los descri-
tos hasta ahora.

Si incrementamos progresivamente el ran-
go mareal (de 4 a 12 m) la morfología va cam-
biando (Mekong, Ganges, Papua, Ord), dando 
lugar a una topografía compleja (Fisher et al., 
1969) de islas y barras longitudinales subacuá-
ticas que separan canales distribuidores fl uvia-
les-mareales que en aislado son estuarios (fi gu-
ra 13.28). Un ejemplo extremo de delta 
dominado por la acción de las mareas es el del 
río Fly, en Papua-Nueva Guinea (Dalrymple, 
2000; Harris et al., 1993; Baker et al., 1995) 
situado en una zona tropical húmeda, al pie de 
una cadena montañosa activa, tiene una carga 

MAREAS

0 16 km        MEGAFORMAS MAREALES

LLANURA DELTAICA MAREAL

LLANURA DELTAICA CON CANALES

DISTRIBUIDORES FLUVIALES

Figura 13.28. Delta dominado por la acción de las mareas (río Kikori, golfo de 
Papúa). Modifi cado de Fisher, et al., 1969.

Figura 13.29. Sucesión sedimentaria ideal de un delta 
dominado por las mareas, inspirado en el ejemplo del 
río Ord. Modifi cado de Coleman, 1976.
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sólida dominada por limos, arcillas y arenas muy fi nas restringidas al fondo de los canales 
distribuidores principales.

Los sedimentos se acumulan en barras longitudinales de 1,5 a 2,5 km de longitud y 
3 a 10 m de altura con facies heterolíticas dominantes y numerosas superfi cies de reactivación. 
Son casi imposible de distinguir en sección vertical de megaformas similares en estuarios. Va-
riantes de este tipo de aparato deltaico son frecuentes en el SE de Asia (Sidi et al., 2003).

Las barras subacuáticas tienen en el Ord (Coleman y Wright, 1975) 2 km de largo, 300 m 
de ancho y 10-12 m de altura de media, y en el Ganges son aún mayores. Están cubiertas de 
formas menores orientadas según el fl ujo o el refl ujo.

La sucesión sedimentaria resultante de su progradación (fi gura 13.29; Coleman, 1976) 
comienza por un cuerpo de arcillas reducido, pues el material fi no no puede apenas decantar-
se por la energía del medio, seguido de alternancias de arenas y limos, y un potente cuerpo 
arenoso de decenas de metros de espesor con estratifi cación cruzada de surco bipolar, nume-
rosas láminas de arcilla y superfi cies de reactivación, represen tando las barras arenosas. El techo 
está constituido por secuencias de granulometría decreciente que representan llanuras marea-
les que ocupan la llanura deltaica, y cuerpos arenosos lenticulares que las cortan (canales dis-
tribuidores).

PROCESOS DE DEFORMACIÓN SINSEDIMENTARIOS

Factores de inestabilidad

Los estudios detallados de deltas actuales han mostrado que en muchos de ellos, con alta 
tasa de sedimentación, existen numerosas deformaciones de la acumulación original, producidas 
por deslizamientos y otros movimientos en masa gravitacionales. Su frecuencia es tal, que deben 
considerarse como otro tipo de procesos sedimentarios ligados a la sedimentación deltaica.

Estos procesos de deformación se producen en pendientes muy pequeñas, menores de 2°, 
y movilizan grandes cantidades de sedimentos. Coleman y Prior (1980) indican varios factores 
que controlan estos procesos:

1. La rápida sedimentación provoca una carga de sedimentos en la parte superior del 
frente deltaico frente a las bocas de los canales distribuidores.

2. Los sedimentos más gruesos (arenas) reposan sobre los fi nos del frente deltaico y ra-
ramente su espesor es uniforme, por lo que hay diferencias importantes de carga 
litostática.

3. Los sedimentos fi nos se encuentran sin consolidar, a causa de su rápida sedimentación, 
con grandes presiones de agua en los poros, lo que les da muy poca cohesión y se 
retarda la compactación, haciéndolas inestables mecánicamente frente a esfuerzos ver-
ticales u horizontales.

4. Existe abundante materia orgánica, cuya degradación da grandes volúmenes de gas 
(CH y CO2, principalmente) que aumentan el exceso de presión en los poros y redu-
cen aún más la cohesión. Las arcillas del frente deltaico, por tanto, tienen sobrepresión 
y subcompactación a profundidades superiores a 15 m.

5. Los temporales producen sobrepresiones locales en la superfi cie de los sedi mentos.

El conjunto de factores provoca una inestabilidad generalizada que se traduce en una serie 
de deformaciones, esquematizadas en la fi gura 13.30 (Coleman y Prior, 1980). Se puede re-
sumir en los siguientes tipos: 1) diapiros de lodo; 2) grabens sedimentarios; 3) deslizamientos; 
4) depresiones de hundimiento; 5) fallas de crecimiento.
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 1. Diapiro de lodo.
 2. Desembocadura.
 3. Delizamiento de hundimiento.
 4. Deslizamiento alargado.
 5. Bahía intercanales.
 6. Deslizamiento retrogradante.
 7. Cauce de deslizamiento.
 8. Fondo marino sin modificar.
 9. Lóbulos superpuestos.
10. Lóbulos contiguos.
11. Escape de gas y lodo.
12. Elevaciones por sobrepresión.
13. Fondo  marino sin modificar.

 14. Falla normal profunda.
 15. Deslizamiento de borde.
 16. Falla de borde.
 17. Talud continental.
 18. Diapiro de lodo.
 19. Fallas de crecimiento.
 20. Basa ondulada.
 21. Limos y arcillas Pliocenos.
 22. Sedimentos modificados.
 23. Arcillas de prodelta.
24. Deslizamiento periférico.
25. Deslizamiento emergente.

Figura 13.30. Diversas deformaciones sinsedimentarias en el frente deltaico; inspirado en el caso del río Missis-
sippi. Modifi cado de Coleman y Prior, 1980.

Tipos de deformación

Diapiros de lodo

La geometría lenticular de muchos cuerpos de arena en la parte superior del edifi cio del-
taico produce una carga diferencial sobre el frente deltaico y el prodelta (densidad de la are-
na ∼2,1, densidad de la arcilla ∼1,7).

La sobrepresión se libera mediante movimientos en la horizontal de los sedimentos fi -
nos  hasta zonas de menor carga, produciéndose el ascenso diapírico de masas de limos 
y arcillas. En planta son formas alargadas, que pueden ascender hasta 200 m en menos de 
20 años, llegando a veces a la superfi cie de la llanura deltaica o a la parte superior del frente 
deltaico.

Los diapiros están formados por depósitos de frente deltaico, deformados por fallas nor-
males e inversas y pequeños anticlinales, con zonas brechifi cadas, pero que conservan la estra-
tifi cación original, pues no se licuefactan por completo.

Los escapes de gas pueden utilizar estas estructuras, formando volcanes de barro asociados 
a las fracturas que los limitan.
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El diapirismo modifi ca la geometría de las barras de desembocadura; en lugar de cuerpos 
alargados y uniformes se dan zonas localizadas de subsidencia mayor, donde las arenas pueden 
duplicar su potencia, separadas entre sí por otras áreas más alargadas en las que la sedimenta-
ción de las mismas es mínima.

Siempre existe una relación estrecha entre barras de desembocadura y diapiros de lodo, 
desplazándose éstos hacia la cuenca según prograda las primeras.

Hay casos (Níger, Magdalena) donde los diapiros se forman en zonas mucho más alejadas, 
a varios kilómetros de la desembocadura, lo que implica desplazamientos laterales importantes 
en el talud deltaico, y forman elevaciones rectilíneas en el mismo (Weber y Daukoru, 1975).

Las arcillas de los diapiros contienen fauna (y microfauna) marina normal, pues proceden 
de las zonas más distales del delta, lo que permite diferenciarlas de otras arcillas del com-
plejo  deltaico, como depósitos de bahías, tanto en afl oramientos actuales como en series 
antiguas.

Grabens sedimentarios

Se han reconocido estructuras rectilíneas deprimidas en unos pocos metros de profundidad 
(Roberts et al., 1980b) que fueron interpretadas en primer lugar como cicatrices de desliza-
mientos subacuáticos, pero recientes perfi les sísmicos han demostrado que esto no es posible.

Las depresiones se forman básicamente frente a las bocas de los canales en el frente deltai-
co, y tienen 3 a 25 m de profundidad, 500 a 700 m de anchura y 8 a 10 km de largo. Las 
paredes están muy inclinadas y tienen trazas de arrastre en la vertical, mientras que el fondo 
es plano y los sedimentos están horizontales.

Se interpretan en la actualidad como estructuras tensionales (grabens) originadas por des-
lizamiento profundo de arcillas del prodelta y frente deltaico, durante la formación de los 
diapiros de lodo y liberación súbita del esfuerzo con la formación de fallas normales que llegan 
a cortar la superfi cie del frente deltaico.

Deslizamientos

Los materiales del frente deltaico pueden moverse en masa desde las cercanías de las bocas 
de los canales con pendientes inferiores a 1°.

En la cabecera del movimiento se forman una serie de fracturas tensionales curvas que, 
vistas en sección responden a planos de fractura cóncavos que se unen en la base del desliza-
miento, que es casi horizontal (fi gura 13.31).
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DESLIZAMIENTO ALARGADO
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terminales

Deslizamiento alargado
(perfil inclinado)

Pendiente (0,2°-0,5°)

Figura 13.31. Depósitos de un deslizamiento de frente deltaico bien desarrollado. Modifi cado de Coleman y Prior, 1980.
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Los bloques afectados por el movimiento se deslizan pendiente abajo y rotan dando a la 
zona de cabecera un aspecto de escalera. Los bloques conservan inicial mente su estructura 
interna. Más allá, los bloques se disgregan parcialmente, dando una topografía muy acciden-
tada. La masa en movimiento puede alcanzar 35 m de espesor (Coleman y Prior, 1980).

Si el fenómeno continua, pueden formarse zonas deprimidas de cabecera en el sector del 
que parte el material deslizado, dando lugar a un canal estrecho de paredes muy inclinadas y 
trazas sinuosas y una zona de acumulación en la que se apilan sucesivos lóbulos (fi gura 13.31).

Los canales pueden unirse, dando una topografía compleja y están rellenos por material 
caótico y bloques de tamaño variable, procedentes tanto de la cabecera como de las paredes.

El tipo de fl ujo es el de un debris fl ow, con abundante matriz arcillosa, y, como los bloques 
se mantienen mucho tiempo, debe desplazarse en condiciones laminares.

En la zona distal se acumulan las sucesivas descargas en formas positivas (lóbulos) casi 
planas en el techo y con un frente abrupto, donde se detuvo el movimiento. Si los desliza-
mientos son frecuentes, pueden coalescer, dando un anillo continuo en el prodelta, pero en 
otros casos conservan claramente su indivi dualidad.

La estructura interna de estos depósitos están poco estudiados, aunque parece que están 
formados por capas con techo y base planas, y en el interior, bloques de sedimento más o 
menos deformados incluidos en una masa arcilloso-limosa.

La vida activa de estos deslizamientos es variable; algunos se han movido más de 100 m 
por año, estabilizándose en 4 o 5 años y rellenándose la depresión y canal de cabecera, de 
donde procedían los sedimentos deslizados; en otros casos se ha comprobado que los desliza-
mientos continúan activos 15 años después de formarse, propagándose la fractu ración inicial 
hacia las desembocaduras, de forma retrogradante.

Se ha calculado que el 40% del material que descarga el Mississippi por sus bocas sufre 
este proceso; como estas áreas tienen intensa utilización humana (canales de navegación, pla-
taformas petrolíferas y de extracción de azufre y sales, obras públicas importantes) y los desli-
zamientos provocan catástrofes con grandes pérdidas, es uno de los fenómenos más estudiados 
en la actualidad. Se ha demostrado que estas actividades humanas provocan cargas diferencia-
les en sedimentos inestables (sobrepresión y subcompactación acusadas), especialmente el em-
plazamiento de pilares de puentes o plataformas petrolíferas y los vertidos de residuos. Los 
sedimentos se reajustan a las nuevas condiciones liberando fl uidos (agua y gases connatos), lo 
que provoca hundimientos localizados o el inicio de deslizamientos.

Depresiones de hundimiento

Se dan en las bahías intercanales distribuidores principalmente, zonas de sedi mentación 
más lenta que el resto del complejo deltaico, o frente a ellas en el frente deltaico.

Son formas cerradas, circulares u ovoidales, de hasta 100 m de diámetro, con bordes es-
carpados y desniveles de hasta 3 m. El fondo está recubierto de un caos de bloques y es aproxi-
madamente horizontal.

Su origen es claramente de colapso, pues no hay movimientos en la horizontal en este área. 
Pueden deberse a reajustes tras desplazamientos de arcillas en profun didad; otra posibilidad es 
un reajuste tras el escape de gases y agua de los sedimentos de la bahía, en los que son muy 
ricos, seguidos de colapso por disminución de volumen, es decir, se alivia una sobrepresión 
interna local.

Fallas de crecimiento

Son fallas normales, lístricas, de planta curva, cuya inclinación, vista en un plano vertical 
pasa de ser casi vertical a horizontal en su extremo distal, situado hacia mar abierto. Su prin-
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cipal característica es que el salto máximo se sitúa en su parte media, mientras que es mínimo 
en la cabecera (fi gura 13.32; Busch, 1975). El salto llega a ser de más de 1.000 m en fallas 
bien desarrolladas. El espesor de arena es mucho mayor en el labio hundido que en el levan-
tado, y la rotación de este bloque produce suaves anticlinales (rollovers) acompañados a veces 
de fallas antitéticas. Son, por tanto, excelentes trampas de hidrocarburos (Busch, 1975; Rider, 
1978; Crans et al., 1980; Mandl y Grans, 1981). En ocasiones la parte superior de la falla se 
tiende, dando al conjunto un aspecto sigmoidal (Edwards, 1976). Todas estas fallas son sinse-
dimentarias, desarrollándose según se acumulan sedimentos en el frente deltaico y prodelta.

SALTO DECRECIENTE

SALTO 
MÁXIMO

SALTO 
CRECIENTE

SALTO CERO

ARENAS CON ANTICLINALES
Y FALLAS DE CRECIMIENTO

ARCILLAS CON SOBREPRESIÓN
Y SUBCOMPACTACIÓN

Figura 13.32. Falla de crecimiento en sección perpendicular. El salto máximo se encuentra en la parte media y 
las arenas se engrosan en el labio hundido. Modifi cado de Busch, 1975.

Su origen está aún en discusión, pero la teoría más aceptada en estos momentos (Crans et 
al., 1980; Mandl y Crans, 1981) se basa en que, cuando un sedimento sin compactar se de-
posita sobre una pendiente, aunque sea pequeña, el peso desarrolla una componente paralela 
a dicha superfi cie. Si se compensa mediante la resistencia a la cizalladura del sedimento no hay 
movimiento, e incluso al progresar la sedi mentación, el peso va aumentando y la resistencia 
también si hay compactación, pues ésta surge de los contactos intergranulares. Si no existe 
compactación los fl uidos y gases en los poros crean una sobrepresión que reduce la resistencia, 
con espesores de sedimentos pequeños (unos 10 m). Estas condiciones favorecen el desliza-
miento horizontal como hemos visto anteriormente. Uno de los mejores ejemplos de esta 
deformación extensional sinsedimentaria ha sido descrita en la zona proximal del delta del río 
Níger, en sus zonas subaéreas y de plataforma continental (delta plain) mediante numerosos y 
precisos registros sísmicos y eléctricos (Beka y Oti, 1995; Stacher, 1995; Hooper et al., 2002; 
Corredor et al., 2005; Back et al., 2006). Las fallas de crecimiento se asocian en sistemas con-
jugados con anticlinales de crecimiento (roll-over anticlines) que dan lugar a trampas petrolí-
feras importantes (fi gura 13.33).
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Figura 13.33. Trampas de hidrocarburos asociadas a las fallas de crecimiento del delta del Níger y posición es-
tratigráfi ca de la roca madre. Modifi cado de Stacher, 1995.

La componente horizontal del peso alcanza un valor que inicia un deslizamiento a favor 
de la capa con sobrepresión, desarrollándose un plano de fractura cóncavo que se hace hori-
zontal (falla lístrica). El espacio vacío provocado por el deslizamiento y la rotación en el labio 
hundido se rellena de sedimento que causa nuevos desequi librios y el proceso continúa (fi gu-
ra 13.34; Rider, 1978), con un movimiento horizontal, resultante del deslizamiento pelicular 
gravitacional y de extensión.

Otro factor que colabora en la creación de las fallas de crecimiento es el hecho de que las 
arenas del techo de la secuencia deltaica son más densas que las arcillas sobre las que yacen. 
Como su geometría en el extremo es cuneiforme, hay diferencias de presión sobre la capa 
inferior, que dan lugar a una presión en la horizontal, que se libera provocando un movimien-
to hacia adelante de las arcillas y las capas superiores.

Este funcionamiento explica que el salto aumente con profundidad y que el espesor de 
sedimentos varíe a ambos lados del plano de falla.
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Figura 13.34. Evolución de una falla de crecimiento y depósitos asociados. Modifi cado de Rider, 1978.
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Las fallas de crecimiento modifi can profundamente la geometría original de los cuerpos 
deltaicos, al originar pequeños depocentros y áreas elevadas; alcanzan hasta 7 km de profun-
didad y el salto máximo puede pasar de 1 km (Weber y Daukoru, 1975; Evamy et al., 1978). 
La modifi cación puede ser tan importante que llega a ser imposible la correlación de cuerpos 
arenosos entre dos fallas adyacentes.

Las fallas de crecimiento se sitúan frente a las barras de desembocadura; aunque su activi-
dad es prolongada, su movimiento se hace más lento al progradar el delta y se ven sustituidas 
por otras nuevas situadas hacia mar abierto.

Se ha reconocido tanto en deltas actuales (Busch, 1975; Roberts et al., 1980; Mandl y 
Crans, 1981) como antiguos (Klein et al., 1972; Edwards, 1976; Chisholm, 1977; Rider, 1978) 
(fi gura 13.35). La extensión total creada en la parte proximal del delta (p. ej., Back et al., 2006) 
tiene que ser compensada volumétricamente en la parte distal del complejo para que se con-
serven los volúmenes iniciales de cada una de sus partes. Sin embargo, sólo recientemente, se 
han descrito importantes estructuras compresivas en la parte distal del talud deltaico y del 
prodelta en el complejo del río Níger (fi gura 13.36 y 13.37; Hooper et al., 2002; Bilotti y 
Shaw, 2005; Corredor et al., 2005; Briggs et al., 2006). Es muy instructivo comparar los cor-
tes estructurales de estos artículos con el de Stacher (1995) para la misma zona, donde las 
estructuras compresivas están ausentes.
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Figura 13.35. Fallas de crecimiento en 1) el delta actual del río Níger y 2) en el Eoceno de Texas. Modifi cado 
de Rider, 1978.

Por inestabilidad gravitatoria de la parte proximal del delta en extensión, se crea una super-
fi cie de despeque en una potente formación arcillosa en la base del complejo sedimentario 
deltaico, que transfi ere los esfuerzos a través de una zona con diapiros de lodo deformada, a dos 
cinturones de estructuras cabalgantes imbricadas en la zona más distal del complejo deltaico.

La geometría de estos cabalgamientos y los sedimentos contemporáneos a la deformación 
se detallan en las fi guras 13.36 y 13.37. Un esquema similar se encuentra en el río Baram, 
Borneo (Hiscott, 2003).

FASE DE ABANDONO DE UN DELTA

Los deltas tienen una fase constructiva mientras los canales distribuidores les proporciona 
sedimentos y progradan, pero si éstos cambian de posición (avulsión), pasan a una fase des-
tructiva.
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Los canales distribuidores tratan de encontrar cursos que les lleven a la cuenca de recepción 
por el camino más corto, por lo que, al progradar sobre la cuenca el complejo deltaico, éstos 
se van alargando y perdiendo gradiente, hasta que llega un momento en que, normalmente 
tras una época de inundación, un derrame lateral puede convertirse en el nuevo curso activo, 
edifi cando un nuevo delta. Este proceso no es instantáneo pero sí rápido.

Cuando ha ocurrido la avulsión cesa la progradación; los procesos como oleaje y mareas 
incrementan su acción y el propio peso de los sedimentos comienza la compactación de los 
sedimentos saturados en agua. Están bien estudiados, entre otros, los diversos lóbulos forma-
dos en la desembocadura del Mississippi en los últimos 6.000 años (Frazier, 1967; Fisher y 
McGowen, 1969).

Las olas retocan el borde de la llanura deltaica, ahora sumergida, y forman islas-barrera 
que separan una bahía muy poco profunda desarrollada sobre la antigua llanura deltaica del 
mar abierto. En la bahía hay sedimentación de arcillas y limos, muy lenta, con fauna salobre 
y/o marina, desarrollándose a veces biohermos de ostreidos.

Como las islas-barreras retroceden, dan lugar a una secuencia típica de abandono, que 
corona el edifi cio deltaico, y que puede tener entre 4 y 6 m de espesor:

• base: arcillas y limos muy bioturbados, con fauna salobre, muchas veces en posición de 
vida y abundante materia orgánica;

• cicatriz erosiva que marca el paso de las islas-barrera;
• arenas con estructuras de playa, pasando gradualmente a
• arcillas y limos laminados con fauna marina de plataforma.
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Figura 13.36. Perfi l sísmico del Delta del Níger a) sin interpretar e b) interpretado, mostrando la relación entre la provincia extensional si-
tuada en la plataforma y la zona de contracción en el sistema de cabalgamientos en el sector marino profundo. Modifi cado de Corredor et 
al., 2005.
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El período de abandono de un delta depende de la velocidad de aporte, de la pendiente 
de la plataforma sobre la que se edifi ca y de la subsidencia general. Si la sedimentación es 
abundante, las avulsiones serán frecuentes, pues los lóbulos pro gradan rápidamente; una pen-
diente suave también favorecerá las avulsiones repetidas, al igual que una subsidencia lenta.
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Figura 13.37. a) Imagen batimétrica de alta resolución del delta del Níger (escala vertical de color en km de 
profundidad); b) distribución espacial de los principales dominios estructurales del delta del Níger. Modifi cado 
de Corredor et al., 2005; c) sección sísmica interpretada en el cinturón de pliegues del delta del Níger mostran-
do la división cronoestratigráfi ca (0-12). Nótese la presencia de dos episodios estructurales diferentes; uno infe-
rior compresivo, y uno superior distensivo (modifi cado de Hooper et al., 2002); d) modelo 3-D del sistema es-
tructural de pliegues, cabalgamientos, fallas normales y diapiros de lodo desarrollados en el delta del Níger. 
Modifi cado de Hooper et al., 2002.
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La parte subaérea del delta queda cubierta de vegetación si el clima lo permite, formándo-
se extensas turberas de hasta varios miles de km2 de superfi cie, que pasan lateralmente a sedi-
mentos fi nos marinos muy someros pero con abundante fauna.

Hay que destacar que la fase de abandono puede ser mucho más larga que la activa, y que 
los pocos metros de las facies descritas, por tanto, representen un período de tiempo conside-
rablemente más largo que el necesario para edifi car el delta activo.

El juego de estos factores será el responsable de la arquitectura fi nal de las megasecuencias 
deltaicas.

SISTEMAS DELTAICOS ANTIGUOS

Introducción

La popular clasifi cación triangular de deltas que diferencia entre deltas dominados por el 
oleaje, por las mareas y por la acción fl uvial (Galloway, 1975) se basó en el conocimiento de 
los regímenes fl uviales, de oleaje y mareales actuales así como en la forma en planta de estos 
sistemas cuaternarios (Gani y Bhattacharya, 2007).

Esta clasifi cación basada en el estudio de sistemas deltaicos actuales ha sido extrapolada al 
estudio de sistemas deltaicos antiguos. Este hecho fuerza la adscripción de los sistemas sedi-
mentarios antiguos, a partir del estudio del registro sedimentario, a un modelo desarrollado a 
partir de observaciones de sistemas deltaicos actuales. Por tanto, lo que nació siendo un ejer-
cicio de actualismo se ha convertido en una simplifi cación que no ha considerado la variabi-
lidad espacial y temporal de los procesos que controlaron la evolución de los sistemas deltaicos 
antiguos.

Tanto estudios recientes sobre sistemas deltaicos cuaternarios (p. ej., Rodríguez et al., 2000) 
como estudios de sistemas deltaicos antiguos (p. ej., Gani y Bhattacharya, 2007), ponen en 
tela de juicio la idea clásica de que la geometría en planta del sistema deltaico, indica el pro-
ceso dominante en el desarrollo del delta (p. ej., dominio de la acción fl uvial, oleaje o mareas).

Por otra parte, la idea clásica de que la «secuencia sedimentaria tipo» de un sistema deltai-
co indicará la naturaleza del proceso dominante en la construcción del mismo, obvia la varia-
bilidad lateral de los sub-ambientes sedimentarios y la architectura estratigráfi ca resultante de 
una interacción más compleja entre los controles alocíclicos que controlan estos sistemas.

Teniendo en cuenta estas premisas Porębski y Steel (2006) presentan una nueva  clasifi cación 
de deltas basada en la posición que ocupa el sistema deltaico en la plataforma como con-
secuencia de las variaciones del nivel del mar relativo. Según Porębski y Steel (2006), como 
consecuencia del desplazamiento del nivel del mar relativo a lo largo de la plataforma (desde 
la parte más interna de la plataforma hasta su borde) y a lo largo del tiempo, se produce un 
conjunto de tipos de deltas (fi gura 13.38) que son:

1. Inner-shelf (shoal-water) deltas.
2. Mid-shelf deltas.
3. Shelf-margin deltas.
4. bayhead delta.

Las principales características de estos sistemas deltaicos según Porębski y Steel (2006) 
están resumidas en la tabla 13.2.

Con todo ello, a comienzo del siglo xxi nos encontramos casi sin estudios que indiquen 
cómo cambian lateralmente las facies de los sistemas deltaicos y casi sin ningún ejemplo que 
documente la arquitectura de facies a escala de capa (Gani y Bhattacharya, 2007).
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Figura 13.38. a-d) Cla-
sifi cación de sistemas 
deltaicos en función de 
la posición que ocupa el 
delta en la plataforma, 
en función de las varia-
ciones del nivel del mar 
relativo e) modifi cado 
de Porębski y Steel, 
2006.
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Los controles alocíclicos que controlan la dinámica sedimentaria de los sistemas deltaicos 
interactúan de forma conjunta durante la evolución de dicho sistema. Determinar, por tanto, 
el papel relativo de cada uno de estos controles (clima, tectónica, eustatismo) no es una tarea 
sencilla ni posible en muchos casos. En determinadas circunstancias, uno de estos controles 
externos al sistema sedimentario ejerce una infl uencia mayor sobre el mismo. A continuación 
se presentan dos ejemplos de sistemas deltaicos antiguos en los que el estudio detallado de los 
mismos permite determinar como las variaciones glacioeustáticas (Galloway, 2001) y la tectó-
nica sinsedimentaria (Mortimer et al., 2005) ejercen un control sobre la distribución espacial 
de las asociaciones de facies y sobre la arquitectura estratigráfi ca del sistema deltaico.

INNER-SHELF DELTAS 
(fi gura 13.38a)

MID-SHELF DELTAS 
(fi gura 13.38b)

SHELF-MARGIN DELTAS 
(fi gura13.38c)

BAY-HEAD DELTAS 
(fi gura13.38d)

Desarrollo signifi cativo de depósi-
tos parálicos.

Desarrollados en aguas someras, 
generándose clinoformas sigmoi-
dales muy alargas.

La proximidad del delta al área 
fuente, resulta en altas tasas de 
aporte sedimentario y de agrada-
ción.

En función de los procesos domi-
nantes, los depósitos de las barras 
de desembocadura del frente del-
taico varían:

•  Dominio fl uvial: hiperpicnitas 
heterolíticas.

•  Dominio de olieaje: estratifi ca-
ción cruzada hummocky.

•  Dominio de las mareas: barras 
heterolíticas.

La convinación de una elevada tasa 
de sedimentación, la abundancia 
de arcillas no compactadas y una 
pendiente baja, genera deforma-
ciones a nivel de capa.

El frente deltaico se desarrolla en 
la plataforma interna donde los 
depósitos turbidíticos potentes es-
tán ausentes dada la profundidad 
de agua limitada, la baja pendien-
te y la rápida subsidencia de las 
arenas de las barras de desemboca-
dura en sedimentos de grano fi no 
de las baías interdistributarias.

Las altas tasas de acomodación en 
estos deltas generan un grado sig-
nifi cativo abulsión lateral de los 
lóbulos deltaicos, que da lugar a 
potentes y extensos frentes deltai-
cos lobulares formadas por unida-
des de barras de desembocadura y 
baías interdistributarias apiladas 
en la vertical.

Deltas formados durante períodos 
de bajada del mar relativo.

El desarrollo de estos deltas genera 
cuerpos poco potentes, distribui-
dos de forma dispersa y con clino-
formas de escasa inclinación.

Estas clinoformas suelen aparecer 
truncadas por una superfi cie de 
erosión transgresiva y quedar cu-
biertas por arcillas de plataforma 
abierta.

La baja tasa de acomodación favo-
rece la estabilización de los canales 
distribuidores mediante un incre-
mento en la incisión, dando lugar 
a lóbulos deltaicos separados en-
tre sí.

La exposición de la plataforma fa-
vorece el retrabajamiento de sedi-
mento, que pasa hasta la parte dis-
tal del sistema, dando lugar a un 
aumento en la inclinación del 
frente deltaico al alcanzar zonas 
más profundas de la plataforma 
media.

En el toeset de los deltas se procu-
den corrientes turbidíticas, grain-
fl ows y otros fl ujos de gravedad de 
alta concentración.

Bajo potencial de presevación en el 
registro sedimentarios.

Deltas desarrollados en el borde de 
la plataforma como consecuencia 
de una bajada del nivel del mar 
relativo hasta este punto.

Desarrollan clinoformas de gran 
amplitud y longitud.

Los sectores más proximales de las 
clinoformas llegan a tener 6°-8° de 
inclinación y están formadas por 
areniscas de barras de desemboca-
dura potentes.

Los sectores más distales de las cli-
noformas presentan menor in-
clinación (3°-4°) y muestran fa-
cies  más heterolíticas. En estos 
sectores más distales se desarrollan 
lóbulos turbidíticos estratocre-
cientes (5-15 m de espesor) forma-
dos por sand sheets turbidíticos 
(<60 cm de espesor), chutes estre-
chos y profundos rellenos por ca-
pas turbidíticas masivas así como 
lóbulos con frentes inclinados en 
las terminaciones de los chutes.

Los frentes deltaicos están someti-
dos a fl ujos hiperpícnicos genera-
dos por la respuesta del fl ujo fl u-
vial a la elevada pendinete del 
frente deltaico.

La totalidad del sector de mayor 
pendiente del delta puede verse 
afectada por procesos gravitaciona-
les y fallas de crecimiento.

Si el nivel del mar relativo baja por 
debajo del borde de la plataforma, 
dando lugar a la conexión entre los 
valles incididos en la plataforma y 
las pendientes de los cañones sub-
marinos, se produce un aumento 
en el aporte de arena turbidíticas a 
la cuenca.

Estos deltas se desarrollan en la 
parte más proximal de estuarios e 
incised valleys, habitualmente en 
respuesta a una transgresión.

Deltas relativamente pequeños y 
con forma de embudo. La localiza-
ción de estos deltas dentro de los 
estuarios protege a éstos de la ac-
ción del oleaje y aumenta la in-
fl uencia de las mareas sobre el sis-
tema.

Los foresets presentan una baja in-
clinación y facies heterolíticas, for-
madas principalmente por ripples 
que en sus sectores proximales apa-
recen cortados por areniscas de ca-
nales distribudores someros.

Los foresets de los deltas en sus 
sectores distales muestran facies de 
grano fi no, desarrolladas en aguas 
salobres e infl uenciadas por las ma-
reas.

Tabla 13.2. Principales características de los tipos de delta diferenciados por Porębski y Steel (2006).
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Variabilidad temporal y espacial de los sistemas deltaicos. 
Controles sedimentarios

Glacioeustatismo

Los sistemas deltaicos constituyen sistemas sedimentarios complejos, en los que la gran 
variedad de procesos que controlan la sedimentación genera una gran variabilidad espacial y 
temporal de facies. El Cenozoico de la cuenca del golfo de México Occidental (GOM Basin) 
ofrece un ejemplo único en el análisis de la evolución temporal de un sistema sedimentario 
deltaico, mantenido a lo largo de 60 millones de años (Galloway, 2001).

El registro sedimentario de este sistema está organizado en 18 secuencias genéticas forma-
das por cuerpos arenosos agradantes y progradantes, constituidas por sedimentos deltaicos e 
interdeltaicos (sistemas litorales no-deltaicos) coetáneos. Cada secuencia está separada por su-
perfi cies de inundación correlacionables a escala regional. Galloway (2001) cuantifi ca e inter-
preta la evolución temporal y espacial de este sistema. Para ello construyó mapas paleogeográ-
fi cos de cada una de las 18 secuencias genéticas del golfo de México occidental en los que 
incluyó un mapa de espesor total de la secuencia genética al que sobreimpuso la distribución 
areal de los sistemas deltaicos e interdeltaicos coetáneos (fi gura 13.39).

A partir de los mapas paleogeográfi cos de la fi gura 13.39 Galloway (2001) diferencia tres 
períodos evolutivos diferentes: 1) del Paleoceno al Eoceno (1-7 en la fi gura 13.39), se produ-
jo el almacenamiento de sedimento en sistemas litorales interdeltaicos, generados a partir del 
retrabajamiento de los sedimentos deltaicos, presentan volúmenes variables; 2) del Oligoceno 
al Mioceno (8-11 en la fi gura 13.39), el volumen de almacenamiento en las zonas interdeltai-
cas es constante; 3) del Mioceno terminal al Pleistoceno (12-16 en la fi gura 13.39) se produ-
jo una disminución drástica en el volumen de sedimento acumulado en las zonas interdel taicas.

Este cambio temporal en la proporción de sedimento almacenado en las zonas litorales 
interdeltaicas, no refl eja un cambio general en las tasas generales de sedimentación, ya que la 
disminución dramática en la importancia del área de zonas interdeltaicas a fi nales del Mioce-
no, ocurre bajo una continua y elevada tasa de aporte sedimentario (Galloway, 2001).

Según Galloway (2001) la disminución en el desarrollo de zonas litorales interdeltaicas 
asociadas a sistemas deltaicos es refl ejo de un aumento en la frecuencia y amplitud del gla-
cioeustatismo en el Neógeno. Así, la disminución dramática, tanto areal como volumétrica de 
los sistemas de depósito litorales interdeltaicos en el Mioceno terminal es correlacionable con 
la formación del Northern Hemisphere Ice Sheet (NHIC) (C en la fi gura 13.40a).

Durante el Paleoceno al Mioceno superior (1-11 en las fi guras 13.39, 13.40a) la sedimen-
tación se produjo bajo el dominio de condiciones glacioeustáticas limitadas, lo que generó 
variaciones eustáticas menores que favorecieron unas condiciones de alto nivel del mar (high-
stand) que produjo la porgradación normal de los sistema deltaicos y la dispersión de sedimen-
to a lo largo de la costa y hacia la plataforma. En estas condiciones de nivel del mar elevado, 
el sedimento se acumulaba en las barras de desembocadura y en los frentes deltaicos desde 
donde eran redistribuidos a lo largo de la costa por el oleaje y las corrientes de deriva. Este 
sedimento retrabajado se acumulaba en las zonas litorales interdeltaicas. El resultado es la su-
cesiva evolución de sistemas siliciclásticos costeros deltaicos e interdeltaicos coetáneos, distri-
buidos de forma paralela a la costa, generando varios depocentros alineados con la misma (A 
en la fi gura 13.40b).

Por el contrario, desde el Mioceno terminal hasta el Pleistoceno (12-16 en la fi gura 13.39, 
13.40a), las variaciones glacioeustáticas asociadas al desarrollo del Northern Hemisphere Ice 
Sheet NHIC (C en fi gura 13.40a) produjo un aumento en la amplitud y frecuencia de las 
variaciones eustáticas que forzaró a los deltas a desplazarse hacia el margen de la plataforma. 
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Figura 13.39. Mapas paleogeográfi cos de las secuencias genéticas del golfo de México occidental, en los que se incluye un mapa de espesor total de la secuencia genética, en el que 
se superpone la distribución areal de los sistemas deltaicos e interdeltaicos coetáneos. Modifi cado de Galloway, 2001.
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En esta situación, el frente deltaico prograda directamente sobre la parte superior del talud 
continental generando procesos gravitacionales y de transporte en masa. El sedimento acumu-
lado en las barras de desembocadura subside rápidamente en las facies arcillosas de prodelta y 
del talud continental superior. De esta manera, aumenta la proporción de sedimento que pasa 
directamente del sistema distribuidor al talud continental, donde se encuentra el frente del-
taico y el prodelta. Como consecuencia, la mayor parte del sedimento se acumula rápidamen-
te en cuñas progradantes por debajo de la acción del oleaje, impidiendo el retrabajamiento del 
sedimento hacia zonas litorales interdeltaicas (B en la fi gura 13.40b). Por otra parte, el enca-
jamiento de los canales distribuidores en la plataforma limita la agradación de la llanura del-
taica y los procesos de avulsión de los canales lo que favorece la focalización del aporte se-
dimentario en un solo punto, generando un único depocentro situado en el talud contiental 
(B en la fi gura 13.40b).

Galloway (2001) demuestra así que el efecto acumulativo cambia la geometría resultante 
del sistema sedimentario, ya que afecta a la distribución espacial del espacio de acomodación 
asociada a la carga del sedimento. Así se pasó de tener durante el Paleoceno al Mioceno supe-
rior (1-11 en la fi gura 13.39; A en la fi gura 13.40b) múltiples depocentros distribuidos para-
lelamente a la línea de costa, en la que se desarrollaron sistemas deltaicos e interdeltaicos, a 
sistemas deltaicos sin apenas zonas interdeltaicas y con un único depocentro situado bajo el 
talud continental, desde el Mioceno terminal al Pleisoceno (12-16 en la fi gura 13.39; B en la 
fi gura 13.40b).

El glacioeustatismo es la variable principal que determina el régimen estratigráfi co de estos 
sistemas deltaicos (Galloway, 2001).
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Figura 13.40. a) Comparación entre la relación de volúmenes de depósitos deltaicos y de zona litoral en cada una de las secuencias sedi-
mentarias de la fi gura 3 (1-16), la historia glacial global y la variación del registro isotópico de oxígeno. Modifi cado de Galloway, 2001; 
b) comparación entre los procesos de dispersión de sedimento y patrón de acumulación bajo condiciones de (A) glaciaciones y variaciones 
glacioeustáticas limitadas y (B) variaciones glaciuoeustáticas mayores. Modifi cado de Galloway, 2001.
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Tectónica sinsedimentaria

Uno de los ejemplos más recientes de sistemas deltaicos controlados por la tectónica sin-
sedimentaria, es el estudiado por Mortimer et al. (2005) en el Plioceno de la cuenca de Lore-
to. Esta cuenca sedimentaria, localizada en el margen occidental del golfo de California, es 
una cuenca transtensional desarrollada durante el Plioceno en la Provincia Extensional del 
Golfo. La cuenca de Loreto muestra una geometría en semigraben, controlada por la falla 
sinsedimentaria de Loreto (fi gura 13.41). El registro sedimentario de esta cuenca está formado 
por sistemas sedimentarios deltaicos de grano grueso, organizados en 15 unidades de progra-
mación deltaica (fi gura 13.42).

Figura 13.41. Registro sedimentario plioceno de la cuenca transtensional de Loreto (margen occidental del golfo 
de California). Modifi cado de Mortimer et al., 2005.

Estos autores determinan a partir de la datación de niveles volcánicas, que cada una de las 
unidades de progradación deltaica observada en el panel estratigráfi co de la fi gura 13.43, tie-
ne una duración menor a la esperada para las variaciones glacioeustáticas menores acaecidas 
durante el Plioceno. Así Mortimer et al. (2005) indican que la recurrente variación en la ar-
quitectura de los sistemas deltaicos (fi gura 13.42), junto con la reducida duración temporal 
de cada una de las unidades de progradación deltaica, no pueden ser adscritas a variaciones en 
el aporte sedimentario ni a fl uctuaciones glacioeustáticas.

Cada una de estas unidades de progradación deltaica está limitada, en la base y en el techo, 
por superfi cies transgresivas (fi gura 13.42). Internamente, cada unidad de progradación del-
taica está formada por un sistema deltaico de grano grueso de tipo shoal-water delta que pasa 
lateralmente a un sistema deltaico de grano grueso de tipo Gilbert delta (fi gura 13.43). Los 
sistemas sedimentarios de tipo shoal-water delta muestran asociaciones de facies de abanicos 
aluviales, barras de desembocadura proximales, barras de desembocadura distales y prodelta 
(fi guras 13.42 y 13.43). Los sistemas deltaicos de tipo Gilbert delta están formados por aso-
ciaciones de facies de foreset (clinoformas bien desarrolladas), de bottomset y de prodelta (fi gu-
ras 13.42 y 13.43). En cada una de estas unidades de progradación deltaica, las clinoformas 
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del delta de tipo Gilbert nuclean sobre los depósitos del sistema deltaico de tipo shoal-water 
delta (fi guras 13.42 y 13.43).

Mortimer et al. (2005) indican que la arquitectura estratigráfi ca de la cuenca de Loreto es 
el resultado del comportamiento de los sistemas sedimentarios deltaicos a las variaciones en 
las tasas de aceleración del desplazamiento de la Falla de Loreto (fi gura 13.41). Para explicar 
el comportamiento del sistema sedimentarios a lo largo del tiempo, y en función de esta va-
riable alocíclica, Mortimer et al. (2005) presentan el modelo conceptual evolutivo de esta 
cuenca sedimentaria (fi gura 13.44).

La falla de Loreto es la falla que limita el borde occidental de la cuenca de Loreto. Los 
sistemas aluviales perpendiculares a esta falla aportan sedimentos de tamaño grueso a la cuen-
ca sedimentaria que durante el Plioceno limita directamente con el mar en su borde oriental 
(fi gura 13.44a).

En un primer momento (fi gura 13.44a), comienza a rellenarse el espacio de acomodación 
creado tras la máxima inundación acaecida durante el fi nal del desarrollo de la unidad de 
progradación previa. Como resultado de esta máxima inundación asociada a la transgresión, 
se generó un nivel de conchas (superfi cie transgresiva) sobre la que prograda y agrada la nue-
va unidad deltaica (fi gura 13.44a). Este sistema deltaico es de tipo Shoal-water delta y presen-
ta un cambio lateral de facies muy rápido pasando de abanicos aluviales a barras de desembo-
cadura proximales, de estas a barras de desembcadura distales y de estas, fi nalmente al prodelta. 
A medida que la tasa de desplazamiento de la falla se ralentiza, el sistema deltaico agrada y 
prograda rellenando el espacio de acomodación (fi gura 13.44b). Si la tasa de aceleración de la 
falla aumenta (fi gura 13.44c), se produce un aumento batimétrico en el frente deltaico y pro-
delta. Este aumento batimétrico fuerza un aumento de la inclinación de las clinoformas lo que 
hace inestable un sistema deltaico de tipo Shoal-water delta, comenzando la nucleación del 

Figura 13.42. Panel de correlación estratigráfi co mostrando la distribución de las principales asociaciones de facies de las unidades de 
progradación deltaica limitadas en la base y en el techo por superfi cies transgresivas (1-15). Modifi cado de Mortimer et al., 2005.
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Figura 13.43. Arquitectura estratigráfi ca y distribución de las principales asociaciones de facies de dos de las 
unidades de progradación deltaica. Cada unidad de progradación está formada por dos tipos de sistemas deltaicos, 
un shoal-water delta y un Gilbert delta. Modifi cado de Mortimer et al., 2005.
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delta de tipo Gilbert. Este tránsito se observa muy bien en las dos unidades de progradación 
deltaica de la fi gura 13.43. El progresivo aumento en la tasa de aceleración del desplazamien-
to de la falla produce un progresivo aumento de la batimetría del frente deltaico por lo que la 
inclinación de los foresets del frente deltaico (clinoformas) aumenta gradualmente (fi gu-
ra 13.44d). Llegado un punto, este aumento en la tasa de aceleración del desplazamiento de 
la falla, produce un aumento del espacio de acomodación en el sector más próximo al plano 
de falla (depocentro del hanging wall). La rotación del bloque superior de la falla (hanging 
wall) hacia el continente, produce una progresiva disminución en la inclinación de los abani-
cos aluviales proximales. Esta disminución produce una retención del sedimento de tamaño 

Figura 13.44. Modelo de desarrollo de las unidades de progradación deltaica asociado a la actividad de la Falla 
de Loreto. Modifi cado de Mortimer et al., 2005.
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más grueso en los sectores proximales, lo que reduce la entrada de sedimentos de grano grue-
so al frente deltaico. Como consecuencia, el espesor de las clinoformas disminuye y el sistema 
deltaico empieza a decaer (fi gura 13.44e). Mortimer et al. (2005) indican que la generación 
de la superfi cie transgresiva (marcada por un nivel de acumulación de conchas) desarrollada 
al techo de cada unidad de progradación, coincide con el máximo transgresivo, que a su vez 
coincide con la mayor tasa de aceleración del desplazamiento de la falla. Así, esta concatenación 
de procesos desencadena el «ahogamiento» del sistema deltaico (fi gura 13.44f ). Por encima de 
la superfi cie transgresiva, según disminuye la tasa de aceleración del desplazamiento de la falla, 
el sistema deltaico se regenera volviendo a la situación inicial (fi gura 13.44a).

LA MATERIA ORGÁNICA EN LOS DELTAS

Los deltas son medios sedimentarios en los que se acumula gran cantidad de materia or-
gánica de procedencia vegetal, y tradicionalmente se han propuesto como medios en los que 
se acumula carbón. Sin embargo, los estudios detallados (McCabe, 1984) demuestra una rea-
lidad mucho más compleja, y la falta de validez de muchos de los modelos aceptados. Como 
resalta este autor el carbón se forma como cualquier otra roca sedimentaria, se deposita en 
capas que tiene cambios laterales y verticales y posteriormente experimenta compactación y 
diagénesis; este hecho se olvida en la descripción de los medios sedimentarios, que se concen-
tran en general en los sedimentos siliciclás ticos (Whateley y Pickering, 1989).

Tradicionalmente se asocia la formación de turba a las partes abandonadas de los deltas, 
pero los estudios realizados en el Mississippi (Frazier y Osanik, 1969; Kolb y Van Lopik, 1966) 
o el Níger (Allen, 1965, 1970) no mencionan grandes acumulaciones de turba o bien sólo 
algunas capas con abundante materia orgánica que raramente pasan del 70% de riqueza, lo 
que daría carbones con elevado contenido en cenizas, y no siempre es así.

Existen dos hechos comprobados: la sedimentación siliciclástica activa inhibe la formación 
y acumulación de materia vegetal, y las marismas salobres tienen menos materia orgánica y 
mayor porcentaje de azufre que las de agua dulce (Kolb y Van Lopik, 1966).

McCabe (1984) estudia los diversos mecanismos posibles para la acumulación de grandes 
cantidades de materia vegetal, y opina que el más importante es una separación temporal de 
la acumulación siliciclástica y la orgánica, es decir, durante el desarrollo de las marismas. La 
sedimentación clástica había cesado en ese área y, por tanto, los carbones serían posteriores y 
no isócronos con la misma, como habitualmente se supone.

Koster et al. (1987) presentan una imagen ligeramente diferente de este proceso, suponien-
do que la extremada acidez de las aguas connatas de la turba (ph –3,5) es capaz de movilizar 
y eliminar parte de la materia mineral que contiene durante la fase diagenética temprana, es-
pecialmente la sílice, y piensan que la acumulación de materia orgánica es contemporánea con 
la sedimentación activa de sedimentos silicilásticos, ya que, aunque hay un hiato entre los 
sedimentos de turba y los sedimentos deltaicos abandonados, éste es muy pequeño.

En las zonas tropicales, con lluvias de más de 3.000 litros/m2 por año, la máxima acumu-
lación se da en turberas elevadas, situadas entre canales activos de la llanura deltaica, lo que 
les protege de recibir sedimentos clásticos (McCabe, 1984). Este tipo de turberas se mantiene 
y crece por el exceso de precipitación frente a evado-transpiración y adquieren espesores de 
3 a 4 m pero se han citado muy pocas veces en los modelos de formación de carbón en deltas. 
Fielding (1984) resume los controles tectónicos o no tectónicos sobre la acumu lación de ma-
teria orgánica en los deltas. Existen tres escalas en los procesos: a gran escala (períodos de 
107 años), la subsidencia de la cuenca de recepción es el dominante, modifi cando la disposición 
de complejos enteros. A escala media (104 años), la compactación diferencial de los sedimen-
tos de diferentes ambientes predomina, y es el proceso que controla la variación lateral de las 
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capas de carbón. A escala pequeña (102 años), la migración lateral y los cambios súbitos de 
posición de los canales distribuidores es el factor primordial, permitiendo o inhibiendo la 
formación de marismas y, por tanto, de turba.

Los sedimentos ricos en materia orgánica, especialmente las turbas, sufren una rápida 
compactación tras su fosilización en las llanuras deltaicas; este proceso puede representar un 
porcentaje importante del ascenso relativo del del nivel del mar observado en ejemplos recien-
tes como el Mississippi (Törnquist et al., 2008), estimada en 10 milímetros por año. Estos 
autores encuentran una relación lineal directa entre tasa de compactación de turbas y espesor 
de los sedimentos clásticos suprayacentes, y que la compactación de los niveles de turba,  puede 
crear acomodación para la conservación de sedimento, procedentes de los canales distribuido-
res en magnitudes superiores a los 6,5 mm/año.
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XIV

Estuarios, rías y llanuras intermareales
por Federico Vilas, Ana Bernabéu, Belén Rubio y Daniel Rey*

INTRODUCCIÓN

La zona de encuentro entre el mar y la tierra está compuesta por una compleja variedad 
de medios sedimentarios (rías, estuarios, bahías, llanuras intermareales, deltas, marismas, pla-
yas, dunas, entre otros) que representan algunos de los cambios espaciales más rápidos y drás-
ticos en las condiciones de sedimentación que pueden observarse en la superfi cie de nuestro 
planeta (fi gura 14.1). Dalrymple y Choi (2007) establecen que todos estos ambientes de 
 sedimentación poseen rasgos comunes que permiten estudiarlos en conjunto, siendo éstos: 
1) su diversa batimetría y geomorfología, que comprende desde aguas relativamente someras, 
en las zonas canalizadas tierra adentro a ambientes más profundos y no confi nados en la pla-
taforma; 2) el origen y naturaleza de la energía asociada al transporte sedimentario, que inclu-
ye desde corrientes fl uviales, a las generadas por el oleaje, las mareas o las corrientes oceánicas 
que afectan a la plataforma; 3) la frecuencia, ritmicidad, tasa de sedimentación y dirección del 
transporte, que va desde las corrientes unidireccionales y sedimentación continua, estacional 
o episódica de origen fl uvial; a la bidireccionalidad de los ambientes mareales, que exhiben un 

transporte neto hacia tierra, o el movi-
miento estacional generado por el oleaje 
sin transporte neto típico de las playas; o 
el producido por las corrientes longitudi-
nales a la costa; 4) la salinidad del agua, 
que varía entre dulce, salobre o netamente 
marina, o hipersalinas en costas áridas.

La variabilidad de estos procesos fun-
damentales no es observable directamente 
en el registro sedimentario antiguo pero la 
distinta intensidad, frecuencia e importan-
cia relativa con que se presentan en los dis-
tintos medios de sedimentación, da lugar 
a patrones de distribución de sedimentos 
y asociaciones de facies específi cas, que sí 
son observables y utilizables para la dife-
renciación en las series antiguas. Rasgos 
tales como las tendencias granulométricas 
y su distribución espacial, la abundancia, 
espesor relativo y geometría de las unida-
des fangosas, los patrones de distribución 
de paleocorrientes, el tipo, numerosidad, 
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Figura 14.1. Diagrama prismático triangular basado en Dalrymple et al. (1992) en el 
que se incluyen los principales ambientes sedimentarios de transición.
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diversidad y distribución de organismos, o la intensidad de la bioturbación, permiten estable-
cer la naturaleza proximal o distal de las asociaciones de facies y estimar la profundidad de la 
lámina de agua, los dos elementos clave en la identifi cación de los medios de transición en 
series antiguas.

Estas peculiaridades, junto con la multiplicidad de intereses que tanto desde el punto de 
vista académico, centrados en la compresión de los procesos físicos y químicos típicamente 
estuarinos y las facies a las que dan lugar, como su expresión e importancia en la estratigrafía 
secuencial; y su aplicación a la exploración y explotación de hidrocarburos y a la defi nición de 
modelos de gestión integral de zonas costeras, conforman una enorme diversidad de enfoques 
y orientaciones planteados por los múltiples trabajos publicados en los últimos treinta años 
acerca de los medios de transición, y que difi culta enormemente su valoración de forma uni-
fi cada.

Desde el punto de vista de los ambientes de sedimentación, uno de los medios que ha sido 
estudiado más intensamente son los estuarios y los ambientes asociados. Un estuario puede 
ser defi nido como un cuerpo de agua costera donde hay una mezcla de agua marina y fl uvial 
y donde hay asimismo una mezcla de procesos marinos y fl uviales (Boyd et al., 1992; Dalrym-
ple et al., 1992). Actualmente, las desembocaduras de muchos ríos son estuarios como conse-
cuencia del ascenso relativo del nivel del mar desde el último máximo glaciar y de su exposición 
a los procesos marinos. Este hecho produce siempre secuencias transgresivas que tienden a 
alterar la relación de facies en el ambiente sedimentario original, lo que puede llevar a sobre-
estimar o subestimar la importancia relativa de los procesos formadores de sedimento y las 
condiciones de transporte que hemos citado anteriormente, lo que complica todavía más la 
interpretación e identifi cación de estos medios en series antiguas.

En áreas micromareales, donde se establece una línea de costa estable, hay un límite neto 
entre las zonas afectadas por procesos fl uviales, dentro del canal fl uvial, y la actividad del olea-
je en el ambiente marino. Sin embargo, bajo regímenes macromareales, dominan las corrien-
tes de marea y se establecen dos subambientes en el contexto estuarino: los canales y las lla-
nuras intermareales.

Postma (1967) describió la distribución de sedimentos en estuarios dominados por la ma-
rea a la vez que estableció los mecanismos más plausibles que la controlaban. Los rasgos más 
destacados identifi cados por Postma incluyen: 1) presencia de concentraciones de sedimentos 
fi nos en suspensión mucho más elevadas que en ambientes marinos y fl uviales asociados; 2) la 
procedencia abrumadoramente marina de los sedimentos en suspensión y en el lecho subsu-
perfi cial; 3) la evidencia del desfase temporal entre las concentraciones y corrientes pico, que 
pueden alcanzar hasta cuatro días entre las mareas muertas y vivas; 4) estos desfases se asocian 
con erosión acumulativa (scour lag) y decantación retrasada (settling lag) de las partículas fi nas 
(con diámetros d < 100 μm o velocidades de sedimentación Ws < 0,01 m s–1), y 5) la presen-
cia generalizada de suspensiones pico con partículas en el rango 100 > d > 8 μm, asociadas 
principalmente, aunque no de forma exclusiva, con el límite de circulación gravitacional (in-
trusión salina). Postma pone de manifi esto que los estuarios pueden contener tanto materiales 
gruesos como fi nos, pero que son las características de estos últimos las que generalmente de-
terminan la batimetría, junto con el rango mareal, el régimen fl uvial y los aportes sedimenta-
rios. Por último, Postma también destaca la importancia de los procesos de fl oculación y el 
oleaje en el régimen sedimentario.

Las rías presentan una asociación de medios más compleja, en la que veremos un dominio 
neto de procesos relacionados con el oleaje, pero en el que aparecen netamente diferenciados 
elementos estuáricos, de lagoon y llanura intermareal o marisma. El término «ría», de uso 
popular en el NO de España (Galicia y Asturias) y Portugal, fue introducido en la literatura 
geomorfológica por Von Richthofen en 1886. Este autor aplicó el término para aquellos valles 
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fl uviales inundados por el mar durante la última transgresión (desde el LGM), que tienen 
forma de embudo o cuña (vista en planta), y que se desarrollan a favor de una dirección es-
tructural, transversal a la línea de costa. Las rías tienen una estrecha relación con los estuarios 
y en la bibliografía frecuentemente se confunden ambos términos. Así, en el campo de la 
geomorfología, el término ría se ha empleado referido a un tipo de estuario (Perillo, 1995), 
cuando tan sólo una mínima parte de las rías está infl uenciada por procesos estuarinos. En el 
ámbito de la sedimentología y la estratigrafía, el término ría no ha sido introducido hasta 
tiempos recientes y los numerosos estudios del relleno sedimentario de estos medios emplean 
ambiguamente el término como equivalente a incised valleys. La relación de las rías con los 
incised valleys no es diferente de la de los estuarios ya que al igual que ellos, son el tipo de 
depósito que constituye la secuencia transgresiva (TST) y de aguas altas (HST) que, por lo 
general, rellena la incisión producida durante el mínimo regresivo (LST).

Al igual que en el caso de los estuarios, desde la última transgresión holocena diferentes 
costas del mundo han adquirido geomorfológicamente el aspecto de ría. De acuerdo con Cas-
taing y Guilcher (1995) se pueden citar, además de las rías de Galicia, las de Bretaña en Fran-
cia, Devon y Cornwall en las islas Británicas, y algunas partes de las costas de Corea, China 
y Argentina (Patagonia). Evans y Prego (2003) critican esta restricción y consideran que debe 
ser usado como un término con una mayor aplicación.

Las llanuras intermareales se encuentran en costas dominadas por mareas y representan 
una superfi cie deposicional comprendida entre los niveles de pleamar y bajamar. Generalmen-
te constituyen submedios, asociadas a otros medios de sedimentación como rías, estuarios, 
bahías, lagoons o deltas dominados por mareas, aunque también pueden aparecer en costas 
abiertas. Las más extensas y espectaculares se encuentran en costas macromareales (Hayes, 1975, 
1979), como son las de mar Amarillo de Corea (Chung y Park, 1977; Wells y Hun, 1979), 
bahía de San Sebastián (Vilas et al., 1986-1987, 1999a; Isla et al., 1999) en Tierra del Fuego 
(Argentina), entre otras.

En resumen, los ambientes sedimentarios de estuarios, rías y llanuras mareales constituyen 
una parte importante de las construcciones sedimentarias del sistema costero, donde intervie-
nen la variación del rango de marea (Davies, 1964; Hayes, 1975; McLusky y Elliott, 2004), 
el grado de energía que domina en los diferentes sectores (Vilas y Nombela, 1985; Vilas y 
Rolan, 1985; Vilas et al., 2005) y el aporte fl uvial. Desde el punto de vista estratigráfi co, la 
importancia de un conocimiento completo de estos medios estriba en la información que 
aportan para interpretar las diversas facies preservadas en el registro fósil. Esta interpretación 
no siempre es fácil, ya que requiere establecer el límite de infl uencia del medio fl uvial al ma-
rino, o la determinación de un medio específi co que, si bien puede estar perfectamente carac-
terizado, frecuentemente presenta transiciones a otros medios asociados.

Además, una gestión adecuada de estos medios implica un conocimiento detallado de su 
funcionamiento actual y de su evolución reciente, desde el punto de vista sedimentológico e 
hidrodinámico. Esta planifi cación del dominio costero conlleva la integración de las diversas 
actividades económicas y humanas, como puertos, industrias, urbanización, acuicultura, agri-
cultura y ganadería intensiva, y emisiones de las redes de saneamiento que se intensifi can en 
estos ambientes semiconfi nados, y el respeto a la amplia biodiversidad marina que caracteriza 
dichos medios. En el caso concreto de la costa gallega, las rías constituyen sistemas de muy 
alta productividad biológica que permite su explotación tradicional por actividades de pesca 
y marisqueo, así como una intensa actividad acuícola centrada en el cultivo de mejillón en 
estructuras fl otantes denominadas bateas. Así, investigaciones recientes (Cáceres-Martínez y 
Figueras, 1997, 1998; González et al., 2005) han puesto de manifi esto cómo la variación en 
la naturaleza de los fondos de las rías condiciona la distribución de los moluscos, crustáceos y 
demás especies explotables. Finalmente, y de un modo más general, cabe destacar el interés de 
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estos medios costeros como depósitos de petróleo o gas (Flach, 1984; Flach y Mossop, 1985; 
Ferrín et al., 2003; García-García et al., 2003; Fustic, 2007).

En esta revisión se considerarán principalmente los medios de transición en los que el 
proceso energético dominante es la marea, tales como estuarios y llanuras intermareales, inci-
diendo sobre aquellos en los que el proceso dominante es el oleaje como las rías, y haciendo 
referencias oportunas a aquellos en los que existe una mezcla de procesos como los sistemas 
de isla-barrera. El recorrido que llevaremos a cabo se inicia con una discusión de las termino-
logías, defi niciones y clasifi caciones de uso más corriente, seguido de una discusión de los 
procesos físicos y biogeoquímicos más comunes en este tipo de medios, la distribución de 
facies y rasgos sedimentológicos (s.l.) característicos, a través de numerosos casos ejemplo en 
sistemas sedimentarios antiguos y modernos bien conocidos, siguiendo siempre la variabilidad 
observada en sentido fl uvial a marino. Terminaremos con una discusión de su evolución tem-
poral desde el punto de vista de su signifi cado estratigráfi co. Así, se evidenciará como las ca-
racterísticas geomorfológicas, como tamaño y forma de los estuarios y rías actuales, no cons-
tituyen por sí solas un criterio sufi ciente para distinguirlos. Las características sedimentarias, 
su evolución, así como aquellos procesos que mejor muestran su relación con los sedimentos, 
se presentan como parámetros fundamentales en la interpretación de estos medios costeros.

DEFINICIONES Y CLASIFICACIÓN

Estuarios

Etimológicamente, la palabra «estuario» procede de la palabra latina aestuarium, que sig-
nifi ca marisma o canal, que deriva de la palabra aestus que signifi ca «marea». Esto quiere decir 
que el término se aplica a cualquier ambiente costero en el que la marea tiene especial signi-
fi cado. Así, en la segunda mitad del siglo xix, los términos «ría» y «estuario» eran utilizados 
indistintamente y hacían referencia a una parte del río en su desembocadura.

En la segunda mitad de siglo xx, el interés en los estuarios se amplía, no sólo en el campo 
de la geomorfología, sino progresivamente a otros ámbitos como la sedimentología o la diná-
mica sedimentaria. Por ello, existe una gran variedad de defi niciones dependientes de las di-
ferentes disciplinas que estudian los estuarios, siendo muchas de ellas contradictorias debido 
a los diferentes conocimientos de los investigadores, o a las características específi cas del estua-
rio estudiado.

Pritchard (1952, 1967), tomando como criterio la salinidad, establece que un estuario 
«constituye un cuerpo de agua parcialmente cerrado en una zona costera, que tiene una co-
nexión libre con el mar y donde se puede medir el agua diluida con el agua dulce terrestre». 
El término parcialmente cerrado sirve para excluir a las bahías costeras y la inclusión de agua 
dulce derivada del drenaje terrestre sirve para excluir a los lagos salinos con aporte de agua dul-
ce procedente de las precipitaciones. Aunque muchos científi cos han usado la defi nición de 
Pritchard, otros han sugerido que la defi nición de Fairbridge (1980) es más adecuada: «Un 
estuario es una entrada del mar que alcanza un valle fl uvial tan lejos como el límite superior 
del ascenso de la marea, generalmente divisible en tres sectores: a) marino o estuario inferior, 
en conexión libre con el mar abierto; b) estuario medio sujeto a mezcla intensa de agua dulce 
y salina, y c) estuario superior o fl uvial, caracterizado por agua dulce, pero sujeto a intensa 
acción mareal. Los límites entre estos sectores son variables y sujetos a constantes cambios en 
las descargas fl uviales».

La principal diferencia entre las defi niciones de Fairbridge y de Pritchard está en la deter-
minación del límite superior del estuario. Pritchard lo defi ne como el límite aguas arriba de 
la penetración salina y Fairbridge asume el límite aguas arriba de la penetración mareal, enfa-
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tizando el gradiente de condiciones que se pueden encontrar en un estuario. De este modo, 
la defi nición de Pritchard funciona bien para los estuarios de las zonas templadas que están 
ligados a la boca de los ríos, pero no incluye cuerpos de salinidad altamente anómala como 
los lagoons o entradas costeras que están conectadas al océano sólo ocasionalmente. Para aco-
modar las peculiaridades de algunos estuarios, Day (1980) redefi ne estuario como «un cuerpo 
de agua costero semicerrado que tiene una conexión libre con el mar abierto bien permanen-
te o bien de forma intermitente, y en el cual hay una variación de salinidad debido a la mez-
cla de agua marina con agua dulce derivada del drenaje terrestre».

Posteriormente, Perillo (1995) introduce una defi nición que integra la salinidad y el efec-
to de la marea y donde incorpora la componente biológica: «Un estuario es un cuerpo de agua 
costero semicerrado que se extiende hasta el límite efectivo de la infl uencia de la marea, den-
tro del cual el agua salada que ingresa por una o más conexiones libres con el mar abierto, o 
cualquier otro cuerpo de agua salina, es diluida signifi cativamente con agua dulce derivada del 
drenaje terrestre y puede sustentar organismos eurihalinos, ya sea durante una parte o la tota-
lidad de su ciclo de vida». Este tipo de defi nición es válida en estudios zoológicos o botánicos; 
sin embargo, no funciona desde el punto de vista geológico o sedimentológico, ya que inclu-
ye en unos casos y excluye, en otros, a áreas que por su evolución han formado parte de sis-
temas estuáricos.

La primera defi nición de estuario basada en criterios sedimentológicos es la propuesta por 
Dalrymple et al. (1992). Estos autores consideran un estuario como «la porción hacia el mar 
de un sistema fl uvial inundado que recibe sedimento procedente de áreas fuente fl uviales y 
marinas y que contiene facies sedimentarias infl uenciadas por las mareas, el oleaje y los pro-
cesos fl uviales». Esta defi nición establece una diferencia tanto en el límite inferior como supe-
rior del estuario respecto a defi niciones basadas en la salinidad (fi gura 14.2).

Existen otras defi niciones de estuario, dependiendo de que se enfaticen criterios físicos 
(Langbein, 1963), criterios eustáticos (Russel, 1967) o tectónicos (Gorsline, 1967). Este hecho 
ha llevado también a la existencia de numerosas clasifi caciones de estuarios según los criterios 
considerados, como veremos a continuación.

32 ‰ salinidad

Límite de facies entre cuerpos 
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Figura 14.2. Diferencias del término estuario y de sus límites según Dalrymple et al. (1992) y según Pritchard  
(1967).
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Clasifi cación por mareas

El rango de amplitud mareal (RM) varía a lo largo de la costa mundial (fi gura 14.3). Se-
gún  la clasifi cación de Davies (1964), los estuarios pueden clasifi carse como micromareales 
(RM < 2 m), mesomareales (2 < RM < 4 m) y macromareales (RM > 4 m). Algunos autores 
incluyen el término hipermareal (Dyer, 2003; McLusky y Elliott, 2004) para rangos de marea 
superiores a 6 m, como es el caso de la bahía de Fundy (Canadá), el estuario del Severn (Gran 
Bretaña) o el del Sena (Francia).

Macromareal

Mesomareal

Micromareal

Figura 14.3. Clasifi cación de la costa mundial en función del rango mareal. Modifi cada 
de Davies, 1964.

La amplitud de marea condiciona el desarrollo de llanuras intermareales y marismas de un 
estuario o una ría. Así los estuarios micromareales apenas desarrollan llanuras intermareales. 
Los estuarios mesomareales suelen desarrollar importantes llanuras intermareales colonizadas 
por Spartina, mientras que los macro e hipermareales experimentan fuertes corrientes marea-
les, desarrollando grandes llanuras fangosas aunque apenas colonizadas por vegetación.

Clasifi cación por topografía/fi siografía

Considerando procesos de gran escala, tales como tectónicos y eustáticos, Fairbridge (1980) 
presenta los diferentes tipos fi siográfi cos básicos de estuarios (fi gura 14.4), aunque establece 
también un límite físico marcado por la infl uencia de la marea.

• Estuarios de llanuras costeras o valles de ríos inundados, se originaron con el ascenso 
del nivel del mar, cuando fi nalizó la última era glacial hace 18.000 años. El mar invadió 
las tierras llanas y las desembocaduras de los ríos. Como ejemplos de este tipo de estua-
rios se incluyen el de la bahía de Narragansett, la de Chesapeake, la de Delaware en la 
costa de Estados Unidos, Támesis (Inglaterra), Ems (Alemania), Sena (Francia), Si-Kiang 
(Hong Kong) y Murray (Australia).

• Estuario de barrera, se origina debido a la acumulación de barras de arena o islas-barre-
ra en el límite marino del estuario. Estos elementos protegen al estuario de la acción del 
oleaje. Suelen ser estuarios someros con una acción mareal reducida. El viento es el 
principal agente de mezcla de agua dulce y marina. Este tipo de estuario es común en 
la costa de Texas y el golfo de Florida (la bahía de East Matagorda o el estuario de La-
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guna Madre en la costa del golfo de México), las islas-barrera frente a cabo Hateras en 
la costa de Carolina del Norte (Estados Unidos) o en la costa holandesa.

• Estuario de origen tectónico o estuarios tipo ría, como es el caso de la bahía de San 
Francisco en California (Estados Unidos), no se originaron por cambios en el nivel del 
mar, sino como resultado de movimientos en la corteza terrestre debido a subsidencia.
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Figura 14.4. Tipos fi siográfi cos de estuarios. Modifi cado de Fairbridge, 1980.
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• Estuarios originados por erosión glacial (Fjords). Este tipo de estuarios se crearon cuan-
do los glaciares en retroceso cortaron valles profundos a lo largo de las costas. Presentan 
una barra somera en la entrada que limita el intercambio entre las aguas profundas del 
fj ord y el mar. Se encuentran en las costas del Sureste de Alaska, British Columbia, 
Noruega, Nueva Zelanda, Groenlandia, o Sureste de Chile, entre otros.

En general se puede considerar que los estuarios anchos y bien desarrollados son comunes 
a lo largo de regiones de llanuras costeras, en plataformas continentales anchas y márgenes 
pasivos (por ejemplo, costa Atlántica de Estados Unidos). Mientras que los estuarios estrechos 
y poco desarrollados ocurren en costas de plataformas estrechas, de inclinación pronunciada, 
características de márgenes activos (costa Pacífi ca de Estados Unidos).

Clasifi cación por salinidad y mezcla de aguas

En función exclusivamente de la salinidad pueden reconocerse tres tipos de estuarios (fi -
gura 14.5): positivos, negativos y neutros (McLusky y Elliott, 2004). Un estuario positivo es 
aquel en el que la salinidad superfi cial es menor en el estuario que en mar abierto, debido a 
que el aporte de agua dulce excede a la salida o pérdida por evaporación. Este tipo de estua-
rio es el más común en las zonas templadas del mundo. Como puede verse en la fi gura 14.5, 
las fl echas muestran el patrón de circulación con el agua marina más densa que entra al es-
tuario por el fondo y se mezcla verticalmente con la corriente superfi cial de agua dulce. En 

contraposición, un estuario negativo, o también llamado in-
verso por los oceanógrafos (Lennon et al., 1987), es aquel en 
el que la evaporación excede la entrada de agua dulce, de-
sarrollándose condiciones de hipersalinidad en el estuario. Este 
tipo de estuario se encuentra fundamentalmente en los trópi-
cos, como por ejemplo en la Laguna Madre en Texas o en el 
golfo de San Vicente en el sur de Australia; aunque también 
puede darse en regiones templadas donde el aporte de agua 
dulce está muy limitado (Isefj ord en Dinamarca). El patrón 
de circulación es opuesto al de un estuario positivo (fi gu-
ra  14.5) porque tanto el agua marina como el agua dulce 
entran al estuario en superfi cie, pero tras la evaporación y el 
hundimiento dejan el estuario como una corriente de fondo. 
En ocasiones excepcionales, el aporte de agua dulce al estuario 
iguala la evaporación y se establece un régimen de salinidad 
estático. Este es el llamado estuario neutro.

Sin embargo, la estratifi cación de las capas de agua en el 
interior del estuario está condicionada por diferentes factores 
físicos y ambientales tales como la forma del estuario, las ma-
reas, el aporte fl uvial o el viento. Así, Pritchard (1967) clasi-
fi ca los estuarios en estuarios de cuña salina, de mezcla parcial, 
y bien mezclado, basándose en la mezcla de agua dulce y ma-
rina (fi gura 14.6).

• Los estuarios en cuña salina (o estratifi cación total según 
Jay y Smith, 1990a) se desarrollan cuando un río des-
carga en un mar virtualmente sin marea. Entre el agua 
dulce y el agua salina hay fuertes gradientes de salinidad 

a)

b)

c)

Mar Río
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30 1
Evaporación
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RíoMar

Figura 14.5. Tipos de estuarios en función de la salinidad: 
a) estuario positivo; b) negativo o inverso; c) neutro.
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y densidad, se desarrolla una haloclina y las dos masas de agua no se mezclan fácilmen-
te. La posición de la cuña salina depende del fl ujo fl uvial. Cuando la descarga es baja, 
la cuña salina puede penetrar hacia tierra. Sólo aquellos ríos con muy baja tasa de des-
carga (por ejemplo, los ríos que drenan Texas y descargan en el golfo de México) forman 
estuarios en cuña salina. Si la descarga es alta, entonces tiende a acumularse el sedimen-
to y construir un delta (en el este del golfo de México).

• Los estuarios parcialmente mezclados ocurren cuando un río descarga en un mar meso-
mareal. Las corrientes de marea son signifi cativas, de tal manera que toda la masa de 
agua se desplaza arriba y abajo con el fl ujo y refl ujo mareal. Esto hace que haya una 
mezcla de las dos masas de agua y que la haloclina esté mal defi nida. Este tipo de estua-
rios es común en la costa este de Norteamérica, como ejemplo, el estuario del río James 
(Virginia) que constituye una parte de la bahía de Chesapeake.

• Los estuarios bien mezclados corresponden a estuarios más anchos y someros, donde el 
rango de marea es alto, y las corrientes mareales son relativamente más fuertes que el fl u-
jo fl uvial. La columna de agua está completamente mezclada, siendo la salinidad igual 
en superfi cie y en el fondo y disminuyendo desde el mar hacia tierra. Se denominan 
también verticalmente homogéneos o débilmente estratifi cados (Jay y Smith, 1990). Son 
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Figura 14.6. Clasifi cación de estuarios basada en la mezcla de agua dulce y marina propuesta por Pritchard 
(1967): a) cuña salina; b) parcialmente mezclado; c) verticalmente homogéneo; d) diferencia en la posición de 
la cuña salina en función de las variaciones del fl ujo fl uvial.
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típicos de la costa noroeste de Europa; por ejemplo, el del río Támesis (Baugh y Litt-
lewood, 2006).

Esta propuesta de Pritchard (1967) atiende a un aspecto muy generalista y global de la 
mezcla de las masas de agua. De esta manera, un mismo estuario puede sufrir mezcla de los 
tres principales tipos defi nidos en diferentes períodos. Haremos más hincapié en este aspecto 
cuando tratemos el papel de la mezcla de masas de agua sobre el transporte de sedimentos.

Rías

El término ría tiene un origen relativamente antiguo, según la revisión de Méndez y Rey 
(2000) y Mé ndez y Vilas (2005) fi guraba ya en la edición de 1495 del vocabulario hispano-
latino de Elio A. de Nebrija en el que se hace equivaler a «puerto de río, ostium fl uminis». En 
el año 1780, la Real Academia Española generaliza su empleo para la designación de un ám-
bito geográfi co de topografía o morfología característica, que permita defi nir «la parte del río 
a la entrada del mar».

Posteriormente, Von Richthofen (1886) adoptó el término «ría» para designar un tipo de 
costa caracterizada por la existencia de un valle ocupado por el mar, tomando como ejemplo 
las rías gallegas. Geomorfológicamente, una ría fue defi nida como un valle fl uvial que corta 
erosivamente la topografía adyacente. Generalmente, una ría estará constituida de antiguos 
macizos hundidos y elevados, donde una parte del bloque hundido y el correspondiente tramo 
fl uvial bajo, han sido inundados como resultado de una transgresión.

Tras la introducción del término «ría» en la literatura científi ca, se ha alcanzado un cono-
cimiento relativo de las mismas, aunque todavía limitado, si se compara con la extensa litera-
tura y los numerosos trabajos realizados en muchos estuarios del mundo. Entre los trabajos 
pioneros y más destacados se pueden citar los de Schurtz (1902), Scheu (1913), Torre Enciso 
(1958), que centran la atención en el origen de las rías a partir de trabajos geográfi cos e in-
terpretación de la cartografía existente, así como los de Carlé (1947, 1949, 1950) sobre 
geomorfología y tectónica, seguidos por los de Nonn (1966) que analiza las formas topográ-
fi cas y establece una clasifi cación de las rías de la costa de Galicia, a partir de sus rasgos mor-
fológicos más destacados. Cabe destacar también los trabajos de Pannekoek (1966a y b, 1970) 
en los que atribuye las principales características del relieve de la costa de rías a las fallas her-
cínicas reactivadas durante el Terciario.

Sin embargo, Castaing y Guilcher (1995) sugieren que el término ría se restrinja a la Pe-
nínsula Ibérica y otras áreas con costas de gran relieve tales como la de Bretaña en Francia, 
Devon y Cornwall en Reino Unido, Corea, Sureste de China y Sur de Patagonia en Argenti-
na. De modo similar, Perillo (1995) en una revisión del término estuario propone que el tér-
mino ría se use para un tipo de estuario: un valle fl uvial desarrollado en costas de elevado 
relieve. Este autor cita a las rías de Galicia como uno de sus ejemplos, sin referencia a su es-
tructura geológica, y contrastando las rías con los estuarios de llanura costera que generalmen-
te ocupan costas de bajo relieve como el Támesis o la Gironda. Esto implicaría que todas las 
rías son estuarios, es decir, estarían dominadas por circulación estuarina.

La mayoría de los estudios regionales han demostrado que, aunque los procesos hidrodi-
námicos son similares a los identifi cados en estuarios, las rías están claramente dominadas por 
el oleaje quedando la circulación estuarina restringida a las zonas más internas (Ruiz-Villarreal 
et al., 2002; Souto et al., 2003; Piedracoba et al., 2005; Vilas et al., 2005). Desde un punto 
de vista sedimentológico, las características y distribución de sedimentos también muestran 
diferencias signifi cativas respecto a los modelos de facies de estuarios dominados por olas y por 
mareas, para las Rías Baixas gallegas (Rubio et al., 2001; Rey et al., 2005; Vilas et al., 2005). 
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Además numerosos trabajos realizados en la costa de Galicia para establecer la génesis y evo-
lución del sector noroccidental peninsular (Vidal Romaní, 1991, 1996; Pazos et al., 1994; 
Twidale y Vidal Romaní, 1994; Vilas et al., 1995, 1996, 1999b; Pagés, 2000, entre otros), así 
como la evolución del litoral gallego (fi gura 14.7) desde el último máximo glacial (García-Gil 
et al., 2002; Vilas et al., 2002, 2005, entre otros) permiten considerar el término ría en un 
sentido más amplio que el puramente geomorfológico y, por ello, con un signifi cado sedimen-
tológico propio como veremos en apartados posteriores.

MÍNIMO REGRESIVO PERÍODO TRANSGRESIVO ACTUAL

Costa de Islas-Barrera

Transporte por olas

Bocanas de marea

Fenómenos de derrame

Barreras arenosas

Costa de estuarios y barreras 
adosadas a los salientes

Costa de rías

Barreras arenosas

Zonas con abundantes
depósitos eólicos

Formaciones deltaicas
y llanuras intermareales

Línea de costa
actual

Figura 14.7. Variación de la línea de costa en las Rías Baixas de Galicia desde el último máximo glacial (LGM). 
Modifi cado de Vilas et al., 1987.

Tipos de rías

Nonn (1966) establece tres tipos de ría en la costa gallega. El primer tipo corresponde a 
la parte inferior de un sistema fl uvial anegado. La importancia del río es la responsable de la 
amplitud de la ría y a veces de su trazado. Sin embargo, admite la posible concurrencia de 
otros procesos, como el retroceso o alejamiento de las vertientes favorecido por una alteración 
terrestre intensa, o la intervención de la tectónica a pequeña escala. Los mejores ejemplos de 
este tipo de rías se encuentran en el litoral cantábrico (rías de Ortigueira, Barqueiro, Foz, Ri-
badeo); en las costas expuestas al NO se identifi can ejemplos parcialmente semejantes (rías de 
Cedeira, Ferrol, Ares y Betanzos, Laxe y Camariñas); mientras que en las rías expuestas al 
oeste esta forma, cuando existe, se limita a las partes más internas de las mismas.

El segundo tipo está caracterizado por la preponderancia de la tectónica y, en especial, 
cuando los ríos principales son incapaces de justifi car el tamaño de la ría. Así, los sistemas 
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hidrográfi cos del río Verdugo-Oitavén (fi gura 14.8) correspondiente a la ría de Vigo, del río 
Lérez en la de Pontevedra y del río Tambre en la de Muros y Noia demuestran, según Nonn 
(1966), que el caudal actual no justifi ca las dimensiones de esas rías, concluyendo que la tec-
tónica, por medio de hundimiento, levantamiento y rotación de los bloques tectónicos de la 
parte emergida, es la responsable de la confi guración de las Rías Baixas.

El tercer tipo corresponde a cubetas de alteración terciaria anegadas. Siguen siendo rías 
porque un río, de cierta importancia, tiene en ellas su desembocadura, y en períodos de nivel 
del mar más bajo contribuyó a su hundimiento y desmonte e inscribió su curso. En estas úl-
timas es característica la forma «globular o ameboidea» (ramifi cadas al ser vistas en planta), 
estando representadas en la costa gallega por las rías de A Coruña y Arousa. En cualquier caso, 
las rías podrían tener características mixtas e incluso la clasifi cación anterior vendría dada por 
la prevalencia de unos procesos sobre otros en unos entornos en los que la multicausalidad 
es la norma. Esta clasifi cación mantiene aún más abierto el debate sobre la idoneidad de apli-
car el término ría a distintos tipos de entrantes de mar con génesis diferente.
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Llanuras intermareales

Las llanuras de marea son sistemas deposicionales que consisten en superfi cies de baja 
pendiente localizadas en la zona de infl uencia directa de las corrientes mareales. Su localización 
corresponde al sector comprendido entre la pleamar y la bajamar, siendo más frecuentes en 
costas meso y macromareales (fi gura 14.9). Se desarrollan principalmente en aquellos sectores 
costeros donde la energía de la marea es netamente superior a la del oleaje. Así, según Hayes 
(1979) el factor que determina la morfología de las costas deposicionales y la distribución de 
medios sedimentarios es el balance entre rango mareal y altura de oleaje, diferenciando entre 
costas dominadas por oleaje, costas dominadas por la marea y costas de energía mixta. De este 
modo, la distribución de llanuras de marea es máxima en costas dominadas por las mareas, 
decrece en costas de energía mixta y es mínima en costas dominadas por el oleaje (fi gura 14.9). 
Por ello, las llanuras de marea pueden aparecer como medio sedimentario propio en costas 
abiertas, cuando la actuación del oleaje es mínima o como un submedio asociado a otros me-
dios sedimentarios tales como rías o estuarios (Vilas y Nombela, 1985; Vilas et al., 1999a), 
generándose en zonas donde otras morfologías amortiguan la acción del oleaje (fi gura 14.10).
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Figura 14.9. Relación entre la amplitud de las mareas y el tipo de medio sedimentario. Modifi cado de Hayes, 
1976.

Además de esta relación dinámica, el depósito en estos sistemas también depende de la 
zona climática en la que se encuentren. En regiones de clima templado, son sistemas pre-
dominantemente terrígenos, mientras que en las zonas de latitudes bajas se presenta una 
variabilidad litológica que depende del aporte terrígeno y de la tasa de evaporación, pu-
diendo generarse llanuras de marea carbonatadas en el caso de que el aporte terrígeno sea 
mínimo.

Generalmente, la llanura de marea presenta una transición desde facies arenosas a facies 
fangosas en la porción más interna o continental, culminando con una densa colonización 
vegetal (marisma) adaptada a los cambios de salinidad y a los intervalos diferentes de exposi-
ción a condiciones subaéreas, en cada ciclo mareal. En climas fríos y templados, se desarrolla 
una superfi cie de marisma con vegetación halofítica (Vilas et al., 1999a); en climas áridos, 
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apenas hay vegetación, sustituida ésta por depósitos de carácter evaporítico; y en climas cálidos 
y húmedos, está colonizada por manglares.

La aparente monotonía llana de estos medios se ve frecuentemente interrumpida por una 
serie de canales más o menos perpendiculares a la dirección de la costa, que surcan la llanura 
y que pueden adquirir incluso un régimen meandriforme (fi gura 14.11). Éstos canalizan las 
corrientes de fl ujo y refl ujo mareal, por lo que se mantienen casi permanentemente sumergidos.

Las llanuras mareales tipo, por ser las primeras y más estudiadas en detalle fueron las del 
mar del Norte (Holanda, Alemania, Dinamarca y costa de Inglaterra). Así los trabajos clásicos 
derivan de las investigaciones en el mar del Norte por van Straten (1954), Reineck (1967), 
Klein (1970, 1971) y el Wash por Evans (1965). En llanuras carbonatadas, los trabajos pio-
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Estuarios, rías y llanuras intermareales

633

neros se deben a Illing (1954) y Newell y Rugby (1957) para las Bahamas, Logan et al. (1964) 
en Australia, Shinn (1969) en el golfo Pérsico, entre otros.
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PROCESOS FÍSICOS EN ESTOS MEDIOS DE TRANSICIÓN

Las fuerzas principales que controlan la circulación en estuarios son la descarga fl uvial en 
la cabecera y las variaciones diarias del nivel del mar en la entrada. Estas fuerzas controlan los 
mecanismos de mezcla de aguas, determinando la distribución de la haloclina y el transporte 
de sedimentos. MacCready (1999) demostró que el comportamiento del estuario se ajusta 
dinámicamente a cambios en la descarga fl uvial y la mezcla mareal. En el caso de las rías y 
debido principalmente a su mayor profundidad y su amplia entrada, el oleaje se presenta como 
uno de los procesos principales que controla la dinámica de este medio. De hecho, la interac-
ción de los diferentes procesos con las características geomorfológicas de estuarios y rías dará 
lugar a diferencias signifi cativas entre ambos medios desde el punto de vista sedimentológico 
(Vilas et al., 2005; Rey et al., 2005). En el caso de las llanuras de marea, el agente principal 
que modela estos medios son las corrientes mareales, junto con las olas de viento. En general, 
la importancia relativa de estos tres procesos (descarga fl uvial, marea y oleaje) varía de una 
forma sistemática en la transición fl uvial-marina.

Descargas fl uviales

Las corrientes fl uviales decrecen en intensidad e importancia relativa dentro del estuario 
en dirección hacia el mar. Esto se debe tanto a la disminución del gradiente hidraúlico en la 
zona próxima a la desembocadura del río, como a la distribución del fl ujo en los múltiples 
canales mareales. En este sentido, la capacidad de expulsión de agua dulce o la velocidad de 
salida en un estuario es un parámetro cuantifi cable estimado a partir de la relación entre la 
media anual de descarga fl uvial y la sección transversal del área, en el punto de transición agua 
dulce-agua marina (Gibbs, 1977). El valor de este parámetro permite delimitar la intrusión 
del agua marina hacia tierra y, con ello, el segmento de transición de los subambientes sedi-
mentarios del estuario.

Independientemente del volumen de descarga, las corrientes fl uviales son importantes, ya 
que condicionan los gradientes longitudinales y transversales de salinidad y, por tanto, de 
densidad, que controlan la circulación estuarina y además, son una fuente importante de se-
dimento al estuario.

Mareas

Cuando la onda de marea alcanza la costa y se introduce en un cuerpo de agua semicon-
fi nado como un estuario, donde el rango de marea es relativamente grande comparado con la 
profundidad, se generan una serie de efectos resonantes que van a modifi car sus características. 
Estos efectos van a estar condicionados por dos parámetros principales: el prisma de marea y 
la sección del estuario. El prisma de marea se defi ne como el volumen de agua entre pleamar 
y bajamar que entra y sale del estuario durante el ciclo mareal. La sección o convergencia del 
estuario tiene una doble infl uencia (fi gura 14.12). La variación del área de dicha sección jun-
to con el prisma de marea determinará variaciones en la amplitud de la marea y en la velocidad 
de la corriente residual en el estuario. A medida que el estuario se va estrechando hacia la 
 cabecera, aumentará la amplitud de la marea y se intensifi cará la corriente. Este efecto se con-
trarresta con la disminución gradual de profundidad hacia la cabecera del estuario, que  acentúa 
el efecto de la fricción entre la columna de agua y el fondo. La relación entre convergencia y 
fricción permite defi nir dos tipos de estuario en función del modelo de propagación de la onda 
de marea (Le Floch, 1961):

a) Estuario hipersincrónico, la forma de embudo del estuario genera un aumento gradual 
de la amplitud mareal y de la velocidad de la corriente debido al estrechamiento gra-
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dual de la sección del estuario. A partir de cierto punto, la fricción con el fondo y los 
márgenes de la cuenca produce una disminución de los parámetros mareales hacia el 
río. Las condiciones hipersincrónicas son típicas de ambientes dominados por la ma-
rea, por lo que la mayoría de estuarios entrarían dentro de esta clasifi cación.

b) Estuario hiposincrónico son estuarios donde la fricción siempre supera el efecto de la 
convergencia, dando lugar a una disminución continua de la amplitud y la velocidad 
mareal en dirección hacia la cabecera. Estas condiciones son típicas de ambientes con-
trolados por el oleaje. Este tipo de comportamiento de la onda de marea es propio 
también de las rías, donde la profundidad es mucho mayor que el rango mareal, y el 
efecto de la fricción se puede considerar despreciable. Así, estos procesos no lineales 

de alteración de la onda mareal no son signifi ca-
tivos, salvo en las zonas más internas o zonas es-
tuáricas.

En estuarios macromareales, el efecto de la 
 fricción con el fondo va a dar lugar también a asi-
metrías en la curva de marea (fi gura 14.13). Las 
corrien tes de marea dentro del estuario cambian cí-
clicamente de dirección, con una corriente de fl ujo 
que viaja hacia la cabecera entre la bajamar y la 
pleamar y una corriente de refl ujo que viaja hacia el 
mar cuando se produce el giro hacia la bajamar. Así, 
la corriente de fl ujo se inicia en condiciones de ba-
jamar, donde la profundidad es menor. Esta dismi-
nución en la sección se compensa con un incremen-
to de la velocidad. Por el contrario, la corriente de 
refl ujo se inicia en pleamar, con mayor sección y, 
por tanto, menor velocidad. En estas condiciones, 

a) b)HIPERSINCRÓNICO

CONVERGENCIA > FRICCIÓN

HIPOSINCRÓNICO

CONVERGENCIA < FRICCIÓN

H H

RÍO BOCA RÍO BOCA

amplitud

velocidad

MAR MAR

Figura 14.12. Modelos de propagación de la marea en estuarios: a) hipersincrónico, b) hiposincrónico. Modifi ca-
do de Le Floch, 1961.
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las corrientes de fl ujo exceden a las de refl ujo, produciéndose una asimetría en la marea. Ade-
más, durante los picos de pleamar y bajamar, la corriente se frena, permaneciendo inmóvil 
mientras se invierte el sentido de la marea. La asimetría de la marea favorece un período de 
relajación mayor durante el repunte de la pleamar que en la bajamar.

En general, la importancia de la marea en los procesos sedimentarios está relacionada con 
su capacidad para movilizar sedimento, por lo que su efecto puede reconocerse en los depósi-
tos sedimentarios. Algunos autores (Dronkers, 1986; Uncles y Stephens, 1989, entre otros) 
han observado que la asimetría de la marea en el interior de un estuario juega un papel fun-
damental en la resuspensión de sedimento del fondo y en la formación de máximo de turbidez 
en estuarios meso y macromareales. En cuanto al efecto de la marea en rías, trabajos recientes 
(Rey et al., 2005; Vilas et al., 2005) han puesto de manifi esto su escasa infl uencia en el trans-
porte de sedimentos y procesos postsedimentarios.

Oleaje

En mar abierto, cuando el viento sopla sobre la superfi cie del mar se produce una trans-
ferencia de energía que dará lugar a pequeñas perturbaciones que acabarán transformándose 
en ondas. Podemos distinguir dos tipos de oleaje: olas de viento (o tipo sea) y mar de fondo 
(o tipo swell).

Las olas de viento corresponden al oleaje que observamos dentro del fetch. Se caracterizan 
por un conjunto de crestas aisladas e irregulares y un amplio rango de alturas de ola y períodos. 
Este tipo de olas puede aparecer en el interior del estuario o ría, cuando en ellos se localiza el 
área de generación. En este caso, debido a la limitación de sus dimensiones, las olas resultan-
tes serán de pequeña altura y período, aunque pueden tener un efecto signifi cativo sobre las 
llanuras de marea (Talke y Stacey, 2008).

Al abandonar el área de generación, estas olas irregulares sufren una serie de procesos de 
transformación, principalmente dispersión y atenuación energética, que dan lugar al mar 
de fondo. Este tipo de oleaje está caracterizado por frentes de onda bien defi nidos, donde la 
longitud de la onda es muy superior a su altura y el rango de alturas y períodos es más estre-
cho. Durante su propagación hacia la costa, el paso de estas ondas genera un movimiento 
orbital de las partículas de fl uido que, para el caso más sencillo en la teoría de Airy, se ha de-
fi nido como un movimiento circular cerrado (fi gura 14.14). Las partículas de fl uido avanzan 
con el paso de la cresta y retroceden con el paso del seno. Estas órbitas disminuyen su diáme-
tro desde superfi cie hacia el fondo. Cuando el oleaje se propaga por aguas profundas, el mo-
vimiento de las partículas de fl uido se atenúa antes de alcanzar el fondo. En esta situación se 
dice que el oleaje no nota el fondo y, por tanto, no existe interacción entre la ola en superfi cie 
y el sedimento depositado.

A medida que el oleaje se aproxima a la costa, la profundidad (d) va disminuyendo y, lle-
ga un momento, en que el oleaje comienza a notar el fondo (nivel de base). Se dice que el 
oleaje ha entrado en aguas intermedias. Esto se produce cuando la relación entre profundidad 
y longitud de la onda toma valores iguales o inferiores a 0,5. En esta situación el paso de la 
onda se hace sentir en toda la columna de agua, de tal modo, que en profundidad la órbita 
circular se transforma en elíptica y, ya en el fondo, el movimiento se limita a un desplazamien-
to de vaivén. Se produce una interacción entre la onda y el fondo.

De este modo, la energía del oleaje va aumentando hacia la costa, alcanzando un valor 
máximo en la entrada del estuario. En aquellos estuarios con una entrada abierta, el oleaje 
puede penetrar hacia el interior, aunque la disipación por fricción en aguas tan someras cau-
sará una disminución rápida de la energía del mismo. En cualquier caso, la entrada de los 
estuarios se verá expuesta a la acción intensa del oleaje, pudiendo incluso dominar localmen-
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te sobre las corrientes de marea. En el caso de las rías, donde la entrada es completamente 
abierta y con profundidades entre 40 y 60 m, el oleaje es capaz de propagarse sin atenuación 
hasta prácticamente la cabecera de la ría. En general, la energía del oleaje será menor a lo 
largo del eje longitudinal, debido a la mayor profundidad, intensifi cándose hacia los márge-
nes. Además, análisis llevados a cabo mediante modelos numéricos, establecen que el oleaje 
en el interior de la ría se concentra en corredores de entrada bien defi nidos (fi gura 14.15). 
La posición de dichos corredores varía dependiendo de las condiciones de oleaje en mar 
abierto, principalmente del período de la onda, ya que este parámetro determina cuando el 
oleaje comienza a notar el fondo. Cuanto mayor sea el período, la transición entre aguas 
profundas a intermedias se producirá a mayor profundidad. Así, el oleaje actuará potencian-
do la turbulencia y la mezcla de aguas y manteniendo al sedimento en suspensión en el in-
terior de la ría.

Mezcla de aguas y circulación estuarina

Otra característica de los estuarios y rías es que se forman en las bocas de los ríos donde 
el agua dulce interactúa y se mezcla con el agua salada. Aunque sólo hay una diferencia en 
densidad del dos por ciento entre las dos masas de agua, los gradientes verticales y horizonta-
les generan una circulación residual que, junto con la mezcla por las mareas, puede ser muy 
variable en espacio y tiempo. Esta circulación se denomina «circulación estuarina» (Dyer 1995, 
1997, 2003). Las diferencias de densidad entre las masas de agua dulce y salada ocasionan una 
separación entre las mismas, las más densas (aguas salinas) por debajo de las dulces. En ausen-
cia de velocidades de corriente fuertes, la mezcla de las dos masas de agua estaría limitada a 
procesos de difusión entre ellas. Por el contrario, en presencia de fuertes corrientes, los proce-
sos de mezcla son más efectivos. Las diferencias de densidad y salinidad entre las dos masas 
de agua van a afectar a los procesos de fl oculación e infl uir en la formación del denominado 
máximo de turbidez (fi gura 14.16). Esto se debe a que la circulación residual infl uye mucho 
más en el transporte de sedimento fi no en suspensión y provoca un atrapamiento de partícu-
las fi nas hacia la cabecera del estuario. Estos aspectos de fl oculación y máximo de turbidez, se 
abordarán en mayor detalle en los siguientes apartados.

L

LONGITUD DE ONDA

d =
L

2

NIVEL DE BASE

 DEL OLEAJE

Figura 14.14. Transición del oleaje desde aguas profundas a aguas intermedias donde se muestra el descenso en 
la intensidad del movimiento orbital al aumentar la profundidad.
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Figura 14.15. Simulación numérica de propagación del oleaje en la ría de Pontevedra para la dirección más frecuente y diferentes condi-
ciones de altura de ola signifi cante (Ho) y período pico (Tp): a) Ho = 2,5 m, Tp = 14 s; b) Ho = 3 m, Tp = 10,5 s; c) Ho = 4 m, Tp = 12 
s; d) Ho = 6 m, Tp = 18 s. Modifi cado de Rey et al., 2005.
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Figura 14.16. Formación de una cuña salina en la zona de mezcla entre agua dulce y salina. 
La circulación residual, acoplada con los efectos de fl oculación, conduce al desarrollo de un 
máximo de turbidez donde las concentraciones de material en suspensión son elevadas y donde 
se produce una signifi cativa sedimentación del sedimento en suspensión (SSS). Modifi cada de 
Dalrymple y Choi, 2007.
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Así, tanto en estuarios como en rías se mezclan aguas de origen continental con aguas 
oceánicas, sin embargo en las rías domina en volumen el agua oceánica. El movimiento y la 
mezcla en el interior de la ría conforman la mencionada «circulación estuárica». Sin embargo 
las diferencias en morfología de rías y estuarios generan diferencias en los agentes dinámicos 
que dominan esta circulación. Los estuarios presentan una unión somera con el exterior, ape-
nas profundizan más de 10 metros de tal manera que sólo el régimen de mareas permite la 
entrada de agua oceánica, dominando el fl ujo de agua dulce hacia el exterior. Las rías, por el 
contrario, alcanzan más de 50 m de profundidad en la desembocadura lo que permite un 
intercambio, continuo y libre, de masa de agua y energía con la plataforma (Souto et al., 2003).

PROCESOS BIOGEOQUÍMICOS: FLOCULACIÓN, PELLETIZACIÓN, 
DIAGÉNESIS TEMPRANA Y METANOGÉNESIS

La mezcla de agua dulce y marina es, como hemos mencionado, un aspecto fundamental 
en rías y estuarios, aumentando la salinidad gradualmente desde el río hacia el mar. La zona 
de agua salobre depende de la intensidad de la mezcla mareal y del volumen de descarga fl uvial, 
alcanzando longitudes que van desde unos pocos kilómetros (2 km en el estuario del Yeo, 
2,9 km en el de Somerset Axe, Uncles et al., 2002; 5,5 km en el estuario del río Squamish, 
Gibson y Hickin, 1997) hasta decenas o incluso centenares de kilómetros (65 km en el estua-
rio de la Gironde, Allen, 1991; 110 km en el estuario del Scheldt, Muylaert et al. 2005; 200 
km en el estuario del río Gambia, Sanmuganathan y Waite, 1975). Esta variación en la sali-
nidad no sólo va a generar un gradiente de densidad que puede actuar como motor de la 
circulación estuarina, sino que condiciona una serie de procesos físico-químicos importantes 
en estos medios. Es decir, la salinidad favorece procesos fi sicoquímicos de fl oculación, aunque 
según Eisma (1986) juega un papel menor en la formación de fl óculos.

La fl oculación por sales es un proceso que tiene 
lugar cuando actúan las fuerzas de atracción de Van 
der Waals. Estas fuerzas no son particularmente fuer-
tes, pero su intensidad varía inversamente al cuadra-
do de la distancia entre dos partículas de arcilla 
(ø < 2 μm), llegando a ser importantes cuando dichas 
partículas están lo sufi cientemente próximas. En 
agua dulce, la fl oculación no tiene lugar porque las 
partículas de arcilla tienen cargas negativas y, cuando 
están próximas, se repelen por ser del mismo signo. 
En cambio, en presencia de agua salina, al tener ca-
tiones libres, éstos interactúan con las cargas negati-
vas de las partículas de arcilla, disminuyendo la re-
pulsión. En estas condiciones, las fuerzas de Van der 
Waals son capaces de superar a las fuerzas repulsivas 
(fi gura  14.17). Si las partículas están lo sufi ciente-
mente próximas, entonces se formarán los fl óculos.

La naturaleza cohesiva de los sedimentos fango-
sos que dominan en las cabeceras de los estuarios y 
en la parte central de las rías sugiere que, salvo para 
condiciones extremadamente energéticas, la mayor 
parte del sedimento fl ocula (Kranck y Milligan, 
1992). Aunque hoy en día se sabe que la fl oculación 
de partículas no es un proceso exclusivamente físico-

Doble capa
REPULSIÓN

Van der Waals
ATRACCIÓN

SEPARACIÓN DE PARTÍCULAS

Intensidad iónica baja

Intermedia

Alta

Figura 14.17. Cambios en la energía repulsiva en función de la separación 
de partículas para tres concentraciones iónicas diferentes. La energía atrac-
tiva debido a las fuerzas de Van der Waals permanece constante de tal 
modo que a baja concentración iónica la energía repulsiva es mayor que 
la atractiva, mientras que a elevada concentración iónica la energía atrac-
tiva es mayor. Modifi cada de Van Olphen, 1977.
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químico sino que es un proceso dinámicamente activo y que fácilmente se modifi ca ante 
cambios en las condiciones hidrodinámicas (Manning, 2001, 2004; Manning y Bass, 2006). 
Así, la fl oculación es función también de los mecanismos que ponen las partículas en contac-
to, es decir, el movimiento browniano, la turbulencia (McCave, 1985) y la sedimentación 
diferencial (Manning y Dyer, 1999) y los mecanismos que las adhieren, que son la salinidad 
y el contenido de materia orgánica (Van Leussen, 1988). Y todo ello se complica aún más con 
los gradientes de concentración o máximos de turbidez que provocan un incremento de la 
colisión entre partículas. La génesis del máximo de turbidez así como los procesos hidrodiná-
micos que lo condicionan se abordarán en mayor profundidad posteriormente.

Como consecuencia de los mecanismos mencionados, los sedimentos fi nos cohesivos pue-
den forman un gran espectro de agregados conocidos como fl óculos (Nichols y Biggs, 1985; 
Burban et al., 1989; Dyer, 1995). Aunque éstos son menos densos que las partículas que los 
constituyen, sedimentan más rápido. A medida que los fl óculos aumentan de tamaño, su den-
sidad efectiva generalmente disminuye, pero su velocidad de sedimentación aumenta. Muchas 
veces las velocidades de marea son bastante grandes e impiden la sedimentación de fl óculos. 
Sin embargo, la mayoría sedimentan en la transición fl uvio-marina.

Además de este proceso, debe considerarse que gran parte de los fangos de cabecera de 
estuario o de la parte interna de las rías son biodepósitos, pellets fecales y pseudoheces, en los 
que la materia orgánica ha jugado un papel principal en su formación por procesos de aglo-
meración o agregación por fi ltradores, que se añaden a los procesos de fl oculación y pueden 
formar partículas lo sufi cientemente grandes como para sedimentar al fondo. La mayoría de 
las partículas de 1 a 5 micras son ingeridas y después de pasar por el tracto digestivo se com-
primen y expulsan al agua como pellets fecales compactados (fi gura 14.18a), de dimensiones 
que varían en diámetro de 50 a 3.000 μm. Parte del material es rechazado antes de la ingestión 
y es expulsado de nuevo al agua, lo que constituye las llamadas pseudoheces. Muchos fi ltra-

10 m

100 m50 m

a) b)

c) d)

100 m

Figura 14.18. Imágenes de microscopía electrónica con retrodispersados de testigos de sedimentos de las rías 
de Vigo y Pontevedra: a) Pellet fecal con sulfuros (puntos brillantes) producidos por actividad biológica; b) piritas 
framboidales en cámaras de foraminíferos; c) reemplazamientos ricos en Fe (color claro) en bioclastos; d) detalle 
de disolución de óxidos de Fe.
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dores tales como copépodos, tunicados, mejillones, ostras, entre otros, transforman la materia 
en suspensión en pellets cuyas velocidades de sedimentación son mucho mayores que las de 
los constituyentes individuales. Debido a que grandes volúmenes de estos organismos se en-
cuentran en áreas estuarinas, sus actividades son cuantitativamente importantes al cambiar las 
propiedades del sedimento de grano fi no. Muchos de los pellets arcilla-orgánico sedimentan 
en áreas de elevadas velocidades de corriente donde las arcillas y los fl óculos sueltos no se de-
positarían.

Los pellets suelen ser muy resistentes porque las partículas de grano fi no están muy com-
pactadas y ligadas por mucus, en cambio las pseudoheces están empaquetadas más sueltas. 
Éstos son procesos muy comunes en estuarios y en las zonas internas de Rías Baixas de Gali-
cia, donde el cultivo de mejillón en bateas (plataformas fl otantes de cultivo) contribuye a la 
formación de los mismos (Rubio et al., 2001; León et al., 2004).

Otros procesos biogeoquímicos que también juegan un papel clave para el reconocimien-
to de las distintas facies sedimentológicas en estos medios de transición, corresponden a las 
transformaciones mineralógicas y geoquímicas que tienen lugar durante la diagénesis tempra-
na, controlados principalmente por la oxidación de la materia orgánica. Esta oxidación, o 
remineralización, consume el oxígeno existente en el agua intersticial de los poros del sedi-
mento. El tamaño de estos poros y su intercomunicación disminuye con el tamaño de grano. 
De este modo, en los sedimentos fangosos la renovación del oxígeno ocurre a una tasa mucho 
menor que en los arenosos, con la consiguiente generación de zonas anóxicas en áreas de ele-
vado contenido en materia orgánica.

La diagénesis temprana ocurre de forma muy intensa en los fangos de alto contenido en 
materia orgánica, típicos de los estuarios (Berner, 1981; Turner y Millward, 2002; Bush et al. 
2004) y en ciertas zonas de ría (Rubio et al. 2001; Rey et al., 2005). En estos sedimentos, el 
oxígeno se agota con suma rapidez, generalmente a escasos centímetros de la superfi cie. En 
estas condiciones, el sedimento adquiere progresivamente condiciones subóxicas, y fi nalmente 
anóxicas, en las que el oxígeno desaparece por completo. Sin embargo, la oxidación de la ma-
teria orgánica continua con la utilización de oxidantes alternativos, mediados por bacterias, 
según la secuencia general descrita por Froelich et al. (1979) en función de su rendimiento 
energético. De tal manera que los compuestos que se emplean en las últimas etapas de la dia-
génesis temprana son el SO4 y el CO2 disuelto en el agua de mar. En el primer caso, el pro-
ducto resultante es el ácido sulfhídrico (H2S). Este compuesto reacciona con el hierro liberado 
durante la disolución de los óxidos y oxihidróxidos de Fe, produciendo pirita de morfología 
generalmente framboidal (fi gura 14.18b). Este mineral no se genera directamente, sino que lo 
hace en una serie de etapas en las que intervienen distintos sulfuros de hierro precursores. 
Inicialmente precipitan monosulfuros, responsables de la coloración negruzca de estos sedi-
mentos. Posteriormente, estos evolucionan a greigita, pirrotina o mackinawita. Estos interme-
diarios son interesantes desde el punto de vista de las propiedades magnéticas del sedimento, 
ya que la greigita y la pirrotina exhiben un comportamiento magnético ligeramente menos 
intenso que el de la magnetita. Los resultados de estos estudios en las Rías Baixas, han demos-
trado que la concentración de minerales magnéticos disminuye rápidamente con la profundi-
dad hasta alcanzar un valor de fondo muy estable (Emiroglu et al., 2004; Mohamed, 2006). 
Este comportamiento está relacionado con la disolución diagenética de los óxidos y oxihidróxi-
dos de hierro detríticos magnéticos (fi gura 14.18c), con tasas altas de disolución de los mismos 
y predominio de piritas y greigitas en zonas internas de ría (Rey et al., 2005), y oxihidróxidos, 
óxidos y silicatos de Fe hacia la zona externa (fi gura 14.18d). Estos autores han determinado 
vidas medias para la disolución de óxidos detríticos como la magnetita, de entre 4 y 900 años 
en las rías, dependiendo del tipo y contenido en carbono orgánico en el sedimento (Emiroglu 
et al., 2004; Mohamed, 2006).
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En la última etapa de degradación de la materia orgánica, la reducción del CO2 genera 
metano (CH4), que se acumula en los sedimentos llegando a generar campos de gas de mag-
nitud considerable. Este gas se acumula preferentemente en los sedimentos cuaternarios más 
recientes (García-García et al., 1999; Judd, 2003; Durán et al., 2007; Frazã o y Vital, 2007). 
Estos campos de gas se observan como apantallamientos en los registros sísmicos. Pero no todo 
el gas acumulado en los sedimentos queda retenido, sino que parte escapa de los reservorios a 
la columna de agua a través del fondo marino. Estos escapes se detectan por la existencia de 
turbidez acústica en el agua con formas características de «plumas o penachos» ascendentes 
(García-García, 2002; Ferrín et al., 2003; Judd, 2004). En el caso de las Rías Baixas, existe, 
entre otros procesos, un control de facies del proceso de acumulación y migración del gas 
(Vilas et al., 1999c). Los niveles de gas somero y escapes de gas registrados, presentan una 
disposición espacial caracterizada por una mayor acumulación de gas en la parte axial de las 
rías y de los escapes en los bordes de dichas áreas.

La acción antrópica también tiene su refl ejo en los sedimentos más recientes de rías y es-
tuarios del mundo (Taylor y Brewer, 2001; Spencer y McLeod, 2002; Álvarez-Iglesias et al., 
2006). Por una parte se detecta un aumento de la tasa de sedimentación en los últimos años 
(Diz et al., 2002; Mohamed, 2006; Álvarez-Iglesias et al., 2007), y por otra la mayoría de los 
metales pesados contaminantes se adhieren a las partículas de sedimento fangosos (Rubio et 
al., 2000; Álvarez-Iglesias et al., 2003), lo que constituye un proceso efi caz para su eliminación 
de la columna de agua. En el registro sedimentario la generación de condiciones anóxicas tie-
ne también otras implicaciones importantes desde un punto de vista medioambiental. Tanto 
la formación de sulfuros (como la pirita) en sedimentos anóxicos, como la complejación por 
materia orgánica son muy importantes a la hora de reducir o minimizar la toxicidad por me-
tales traza (Mortimer y Rae, 2000; Álvarez-Iglesias y Rubio, 2008). Sin embargo, cuando los 
sedimentos anóxicos se oxidan los metales se liberan desde los sulfuros a la columna de agua 
adyacente o al agua intersticial y, o bien se redistribuyen a otras fases geoquímicas del sedi-
mento (León, 2005); o bien, pueden interaccionar con la fauna bentónica. Este riesgo am-
biental es especialmente delicado en las zonas de producción de organismos para consumo 
humano, donde estos metales pueden incorporarse a los tejidos de dichos animales a través de 
su alimento, y fi nalmente trasladarse al ser humano.

IMPLICACIONES SEDIMENTARIAS

Los procesos físicos y químicos descritos en los apartados anteriores determinarán el pa-
trón de transporte de sedimentos y la variación de los procesos deposicionales en la transición 
desde el río hasta el mar, dando lugar a una respuesta sedimentológica observable.

Morfología y depósitos de los canales de marea

Todos los medios dominados por la marea se encuentran canalizados, con una preponde-
rancia de acreción lateral en los márgenes del canal y áreas de acreción vertical (tidal fl at y salt 
marsh). Su geomorfología varía de una forma sistemática en la transición fl uvio-marina. Esta 
variación se refl eja en la anchura y curvatura del canal y en los distintos tipos de barras aso-
ciados.

Los canales muestran un  aumento de la sección transversal del mismo hacia el mar. En 
general, este cambio responde a un incremento de la anchura del canal, mientras que la pro-
fundidad se mantiene aproximadamente constante. Este incremento de la sección está direc-
tamente relacionado con el mayor fl ujo de agua a través de los canales en la parte marina, 
controlado fundamentalmente por la entrada del fl ujo mareal o prisma de marea. En la tran-
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sición fl uvio-marina se observa también una disminución en la curvatura de los canales hacia 
el mar, que se relaciona con dos factores principales. En general, los canales amplios con gran-
des descargas sufren una menor curvatura que los canales estrechos con poca descarga, por lo 
que la parte marina de estos sistemas presenta canales más lineales que en la parte fl uvial. 
Además, estos canales rectos están asociados a gradientes hidráulicos de mayor pendiente que 
generan fuertes corrientes. Aunque, como apuntan Dalrymple y Choi (2007), no existen series 
de datos que justifi quen esta tendencia, es fácilmente observable a partir de imágenes de saté-
lite o fotos aéreas (fi gura 14.19).

Figura 14.19. Fotografía del estuario de la ría de Aveiro (Portugal). Nótese el cambio en la morfología de los 
canales de marea. Fuente: Google Earth.

Esta variación gradual en la morfología de los canales va a condicionar la naturaleza de las 
barras. Mientras hacia tierra son barras de punta o point bars (Barwis, 1978), sin separación 
de la corriente en canales de fl ujo y refl ujo; en el extremo hacia el mar, se convierten en barras 
longitudinales. La transición de uno a otro tipo de barra se produce gradualmente a medida 
que el canal se ensancha y pierde curvatura.

Existen evidencias que apuntan a que las barras longitudinales migran lateralmente, de 
forma similar a las barras de punta, y no en la dirección de la corriente dominante como su-
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giere Mutti et al. (1985). Esto se debe a que estas barras aparecen en la parte interna de los 
meandros del canal donde la sedimentación se produce en el lado de la barra adyacente al 
mismo, a medida que éste va migrando. Además, la orientación de estas barras es ligeramente 
oblicua respecto a la corriente dominante. Esto favorece la erosión del lado expuesto a dicha 
corriente y la sedimentación en el lado opuesto, dando lugar a depósitos de acreción lateral 
similares a los de las barras de punta. Sin embargo, la única diferencia entre los depósitos de 
barras de punta y barras longitudinales es la curvatura. Los depósitos de acreción lateral resul-
tantes en el primer caso son de moderada a altamente curvos, mientras que los asociados a 
barras longitudinales se presentan aproximadamente rectos.

Laminación cruzada e indicadores de paleocorrientes

Las características de la estratifi cación cruzada producida por ripples y dunas en el fondo 
del canal y en los márgenes refl eja la variación longitudinal de las características de las corrien-
tes fl uvial y mareal, mientras que su orientación indica la dirección del transporte de sedimen-
to residual en la zona estudiada. Por ello, la estratifi cación cruzada se revela como una herra-
mienta muy útil para la reconstrucción del régimen de corrientes, así como para determinar 
donde se han formado estos depósitos.

En la zona puramente fl uvial, tanto los ripples como las dunas migran en dirección hacia 
el mar, y las paleocorrientes son unidireccionales en esa dirección, con un cierto grado de 
dispersión en la orientación relacionada con la sinuosidad del canal fl uvial. En la región del 
estuario donde comienza a notarse débilmente la marea, el fl ujo se mantiene unidireccional, 
por lo que la acción de la marea no queda refl ejada en el depósito. A medida que la intensidad 
de las corrientes de marea aumenta, la aparición de períodos de estancamiento del agua (re-
puntes de marea) favorece la sedimentación de recubrimientos de fango (mud drapes) dentro 
de la laminación cruzada y/o entre sets de ripples. En esta región, la concentración de sedi-
mento en suspensión es baja, por lo que los recubrimientos de fango son delgados (< 1 μm).

Si seguimos desplazándonos hacia el mar, las primeras evidencias de la inversión de la 
marea se refl ejan en la aparición de ripples de corriente dirigidos hacia tierra, que son genera-
dos por las débiles corrientes de fl ujo que empiezan a aparecer en esta zona. En esta misma 
área, la inversión del fl ujo mareal causa superfi cies de reactivación. Todos estos indicadores de 
la inversión de la marea son progresivamente más frecuentes hacia la parte más externa del 
estuario, donde las corrientes de fl ujo se hacen más intensas.

Sin embargo, el desarrollo de canales de inundación y desagüe (mutually evasive channels), 
donde cada canal está dominado por la corriente de fl ujo o de refl ujo, implica que la lamina-
ción cruzada bidireccional (herringbone) no es tan frecuente como cabría esperar (fi gura 14.20). 
Así, las dos zonas posibles de aparición de este tipo de laminación cruzada son la cresta de las 
barras longitudinales, ya que separan los canales de inundación y desagüe, por lo que están 
afectadas por corrientes de fl ujo y de refl ujo de igual intensidad; y en los depósitos de las du-
nas compuestas (antiguamente denominadas sandwaves). Así, la laminación cruzada herring-
bone puede llegar a ser más común en la parte interna de la transición fl uvio-marina que en 
zonas situadas más hacia el mar, ya que los canales de inundación y desagüe no son tan mar-
cados en las proximidades del límite de la infl uencia mareal.

Distribución de la fracción arena

El tamaño de grano de la fracción arena y grava de un estuario, tiende a disminuir en la 
dirección neta del transporte. Esto se debe principalmente a la disminución de la intensidad 
de la corriente en la dirección de transporte, lo cual reduce la competencia de la corriente, es 
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decir, su capacidad para transportar el sedimento. En cuanto las corrientes se deceleran lige-
ramente, los sedimentos de mayor tamaño empiezan a depositarse. Además, las fracciones más 
gruesas tienden a acumularse en las áreas topográfi camente más bajas, protegidas de una pos-
terior erosión. De este modo, permanecen como un depósito mientras las fracciones más fi nas 
siguen en el fl ujo de transporte.

Este comportamiento genera cambios longitudinales predecibles en el tamaño de grano de 
la fracción arena en estuarios, con una tendencia hacia tamaños más fi nos en la dirección ha-
cia el mar del tramo fl uvial y en la dirección hacia tierra en la parte marina. Esto genera un 
punto de convergencia (convergencia de la carga por fondo) en la zona central del estuario 
donde se acumulan los sedimentos arenosos más fi nos.

Máximo de turbidez y abundancia de recubrimientos de fango

Cuando el sedimento fi no en suspensión, principalmente limo y arcilla, transportado por 
el río entra en la zona de agua salobre, se activa el mecanismo de fl oculación descrito en apar-
tados anteriores. Aunque este proceso puede producirse ya en el río, se intensifi ca en la zona 
del estuario con una salinidad entre 1 y 10%. El resultado es un aumento del tamaño de gra-
no y, consecuentemente, de la velocidad de sedimentación de los materiales fi nos. La forma-
ción de pellets fecales por organismos también contribuye a este proceso. Por ello, la sedimen-
tación de la fracción limo y arcilla se produce principalmente en la transición fl uvio-marina.

  Además, una serie de procesos hidrodinámicos favorece que los sedimentos fi nos queden 
atrapados en esta zona de transición, limitando su salida hacia el mar (Dyer, 1995, Dyer, 1997; 
Dalrymple y Choi, 2003). Así, la presencia de la cuña salina, descrita anteriormente, genera 
un fl ujo en el fondo en dirección hacia tierra que retiene el sedimento aportado por el río. 
Este efecto se ve potenciado por el fenómeno de asimetría de la marea, donde la corriente 
hacia tierra (fl ujo) es más intensa que la corriente hacia el mar (refl ujo). Además, la mecánica 
del transporte de este tipo de sedimentos, caracterizada por el retraso en la respuesta del sedi-
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Figura 14.20. Estructuras sedimentarias generadas por las corrientes de fl ujo y refl ujo de la marea en diferentes 
momentos. Modifi cada de Reineck, 1963.
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mento a cambios en las condiciones de 
transporte, favorece también su acumu-
lación en el  interior del estuario (fi gu-
ra 14.21). Así, los fenómenos de settling lag 
(desfase temporal  entre el instante en que 
la corriente pierde su capacidad de trans-
porte y el momento en que el sedimento 
alcanza el fondo) y de scour lag (resultante 
de la diferencia entre la velocidad necesaria 
para la sedimentación y la erosión de los 
sedimentos fi nos) tiene como resultado un 
movimiento preferente del sedimento ha-
cia tierra. Por tanto, sólo en momentos 
donde se produzca una elevada descarga 
fl uvial, se producirá salida de material fi no 
hacia el mar.

Este conjunto de procesos genera una 
zona con una concentración de sedimento 
en suspensión varios órdenes de magnitud 
superior a la que encontramos en el río o 
en la plataforma (Dyer, 1995, 2003). Esta 
zona se conoce como máximo de turbidez 
y ocupa la parte central del estuario, próxi-
mo a la cabecera de la intrusión salina, 
donde la salinidad presenta valores entre 
1 y 5 por mil.

La concentración en el máximo de tur-
bidez varía dependiendo del rango mareal 
que afecta al estuario. Así, independiente-
mente de las diferencias en el aporte sedi-
mentario, los estuarios micromareales pre-
sentan valores entre 100-200 ppm (o 
mg/l), mientras que los estuarios meso y 

macromareales alcanzan valores entre 1.000-10.000 ppm. En algunos casos, la concentración 
puede llegar a ser tan elevada que se generan fangos fl uidos o fl uid muds (concentración acuo-
sa de materiales fi nos que supera los 10 g/l). Cuando las corrientes mareales se ralentizan, el 
sedimento en suspensión se deposita, creando una lámina cercana al fondo de elevada concen-
tración. Si la suspensión densa se mantiene estacionaria, la parte basal de esta lámina se con-
solida de tal forma que, cuando las corrientes vuelven a acelerarse no son capaces de erosionar 
este material. La abundancia y espesor de estas láminas de fango está directamente relaciona-
da con la variación longitudinal de la concentración de material en suspensión. En la parte 
fl uvial, la concentración es baja y las láminas de fango son delgadas. Hacia el mar, estas lámi-
nas tienen mayor espesor y son más abundantes, debido al aumento en la concentración del 
material en suspensión, alcanzando el valor máximo justo debajo del pico de máxima turbidez. 
Hacia el mar del máximo de turbidez, la concentración disminuye y los recubrimientos de 
fango reducen su espesor. La parte externa de los estuarios se encuentra libre de fangos.

Debido a la formación de estos recubrimientos fangosos en la parte central del estuario, 
los depósitos de canal suelen estar constituidos por cantos fangosos. Estos cantos presentan 
una forma tabular redondeada, en la que su dimensión menor es aproximadamente igual al 
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Figura 14.21. Diagrama del transporte de partículas en suspensión en función de la 
variación de las corrientes de marea. Modifi cado de Postma, 1967. Si seguimos una 
partícula con la marea: en 1 la partícula se levanta del fondo, y viaja con el agua 
hasta el punto 2, en el que comienza a sedimentar. Sin embargo, debido al setting 
lag no alcanza el fondo hasta el punto 3. De modo similar, en el refl ujo mareal no será 
atrapada hasta que el umbral de velocidad de la marea sea alcanzado en esa posición 
(scour lag). El punto de sedimentación en marea baja será el 6.
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espesor de la lámina de fango de la que proceden. Estas características morfológicas, junto con 
el marco estratigráfi co dentro de los depósitos de canal, permiten distinguirlos de los clastos 
fangosos planos derivados de la desecación y fractura de los recubrimientos fangosos fi nos en 
la zona intermareal.

ZONACIÓN Y SEDIMENTOLOGÍA DE ESTUARIOS

Los procesos descritos en apartados anteriores permiten establecer la siguiente zonación en 
los estuarios (fi guras 14.22 y 14.23): 1) parte interna (proximal o cabecera) o sector fl uvial 
dominada por la energía del río, que induce una sedimentación gruesa transportada aguas 
abajo; 2) parte central con energía mínima, donde se equilibra la infl uencia marina y fl uvial, 
y se depositan sedimentos más fi nos, y 3) parte externa (distal o boca) o sector marino domi-
nado por las corrientes de las olas o de las mareas, que inducen una sedimentación gruesa 
(arenas) y un transporte aguas arriba de los sedimentos. Esta zonación se puede identifi car 
tanto en estuarios controlados por la marea, como en los controlados por el oleaje descritos 
por Dalrymple et al. (1992).

Estuarios dominados por oleaje

Distribución de la energía. Los estuarios dominados por el oleaje se caracterizan por una 
alta energía en la boca, un mínimo muy pronunciado en la parte central, y nuevamente una 
signifi cativa energía fl uvial en la cabecera (fi gura 14.22). Por disminución de la pendiente y 
aumento de la sección (disminución del gradiente hidraúlico), la energía fl uvial decrece hacia 
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Figura 14.22. Estuarios dominados por el oleaje: a) variación de la energía, b) distribución de facies en planta. 
Modifi cado de Dalrymple et al., 1992.
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el mar. En la boca de estos estuarios, las olas generalmente construyen barreras o cordones 
litorales emergidos o subacuáticos que impiden a las olas y a las corrientes de marea penetrar 
en el estuario (estuario hiposincrónico). Por tanto, la energía tras estas barreras es muy débil 
y, si la desembocadura está totalmente tapada, se forma un lagoon.

Morfología y distribución de facies. La distribución de la energía induce una distribución de 
facies característica «grueso-fi no-grueso» desde la boca hacia la cabecera (fi gura 14.22). En la 
boca, el cuerpo arenoso marino tiene las características de las arenas de playa o de barrera. En 
la parte backshore se observan abanicos de derrame (washover fans). Si existe una infl uencia 
mareal importante, la barrera puede cortarse y formarse canales en la misma, y construir del-
tas de fl ujo y refl ujo (Hayes y Kana, 1976). En la parte central de baja energía, se depositan 
fangos orgánicos fi nos y bioturbados de tipo prodelta o lagoon. Si actúan las mareas, se pre-
sentan canales y, en los márgenes, se desarrollan llanuras costeras. En la cabecera, las arenas 
y/o conglomerados fl uviales forman un delta que prograda dentro del estuario (bay-head delta, 
delta de fondo de bahía o desembocadura). Debido a que las olas y las mareas no penetran 
hasta esta zona, tendrá las características de un delta dominado por el río.

Estuarios dominados por la marea

Distribución de la energía. La mayoría de los ejemplos actuales de estuarios dominados por 
las mareas están situados en zonas macromareales (Klein, 1970; Knight, 1980; Knight y Da-
lrymple, 1975; Dalrymple y Choi, 2007). Sin embargo, algunos se encuentran en zonas meso-
mareales con débil energía del oleaje. En estos estuarios, la energía de las corrientes de marea 
domina en la boca, y construye barras mareales longitudinales, que rompen la energía del 
oleaje, si existe. Por otro lado, estos estuarios tienen forma de embudo en planta, que provo-
ca la aceleración de las corrientes de marea aguas arriba (estuario hipersincrónico), hasta el 
punto donde la fricción con el fondo y los márgenes compensa dicha energía (límite de in-
fl uencia de las mareas). La energía fl uvial decrece aguas abajo, pero la ausencia de barrera 
permite una mejor penetración de las corrientes de marea, el mínimo de energía es menos 
nítido que en los estuarios dominados por las olas (fi gura 14.22).

Morfología y distribución de las facies. Por el modo de distribución de la energía, la división 
grueso-fi no-grueso de los sedimentos es menos nítida que en los estuarios dominados por el 
oleaje. En la boca se encuentran barras mareales longitudinales paralelas a la dirección de las 
corrientes, constituídas por arenas medias a gruesas con estratifi caciones cruzadas. Aguas 
arriba, en la zona de energía máxima de las corrientes existen cuerpos de arena fi na con la-
minación horizontal, que caracterizan un fl ujo de alta energía. Si el estuario es ancho, dicha 
zona comprende canales anastomosados (fi gura 14.23). En la parte central de menor energía, 
el canal fl uvio-mareal presenta una evolución morfológica en tres zonas: recta-meandriforme-
recta hacia la cabecera. En el tramo recto inferior todavía dominado por las corrientes de 
marea, los sedimentos se transportan hacia tierra. En el tramo recto superior, con dominio 
fl uvial, los  sedimentos son llevados hacia el mar. La zona media meandriforme, sometida a 
las infl uencias mixtas de la marea y del río, presenta la mínima energía del sistema y está 
caracterizada por el depósito de barras de punta con grano fi no. Esta zona es un rasgo carac-
terístico de los estuarios dominados por las mareas. Estos sedimentos fi nos se acumulan 
principalmente en los márgenes del estuario en forma de llanuras intermareales y/o marismas. 
El canal recto superior pasa directamente al sistema fl uvial, y no presenta delta de desembo-
cadura (fi gura 14.23).
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Variabilidad de los estuarios

Los dos tipos de estuarios presentados son dos extremos entre los cuales pueden ocurrir 
muchas variaciones en función de factores sedimentarios o morfológicos:

a) Infl uencia mixta de olas y mareas. En un estuario dominado por las olas, si aumenta la 
energía de la marea, se formarán pasos de marea que cortarán la barrera y la arena 
redistribuida construirá progresivamente barras de marea longitudinales. En la parte 
central, la entrada de las corrientes mareales hace crecer la energía. Se forman canales 
de marea, y se depositan arenas de origen marino. Las orillas del lagoon están cubier-
tas por depósitos de llanura mareal. En la cabecera, el delta anteriormente dominado 
por el río, se transforma en delta dominado por la marea.

b) Infl uencia de los aportes sedimentarios. Si los aportes sedimentarios fl uviales son impor-
tantes, el delta de desembocadura prograda y rellena rápidamente el estuario. De la 
misma manera, el tamaño del cuerpo marino depende del aporte de sedimentos pro-
cedentes del mar.

c) Morfología y tamaño del estuario. Si el valle es sinuoso, la fricción frena las corrientes 
de marea y disminuye su energía, favoreciendo la construcción de una barrera por las 
olas. El gradiente costero (pendiente) y la amplitud de la marea controlan la longitud 
del sistema estuarino. También el caudal respectivo de la marea y del río controlan el 
tamaño de las zonas dominadas por dichos procesos.
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Figura 14.23. Estuarios dominados por las mareas: a) variación de la energía; b) distribución de facies en planta. 
Modifi cado de Dalrymple et al., 1992.
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ZONACIÓN Y SEDIMENTOLOGÍA DE RÍAS: EL CASO PARTICULAR 
DE LAS RÍAS BAIXAS (GALICIA, NO ESPAÑA)

Las rías constituyen un conjunto de profundos entrantes de mar dispuestos de forma per-
pendicular a la costa a lo largo de los 1.720 km de costa de Galicia. Se trata de valles fl uviales 
inundados durante el último ascenso del nivel del mar, y cuya orientación está controlada 
estructuralmente por un sistema subcontinental de fracturación del basamento relacionado 
con la fragmentación de Gondwanaland. Las más estudiadas desde el punto de vista sedimen-
tológico y estratigráfi co (ver referencias en Méndez y Vilas, 2005) son las que corresponden 
al margen atlántico, también denominadas rías Baixas (de norte a sur ría de Muros-Noia, 
Arousa, Pontevedra y Vigo), y que también son las más extensas.

En planta presentan una morfología en embudo en la que el cono mayor del mismo 
 corresponde a la ría propiamente dicha y el cono menor corresponde al canal fl uvial principal 
que descarga en su cabecera; y que están orientados aproximadamente paralelos a su eje longi-
tudinal (p. ej., río Tambre en Muros, Ulla en Arousa). Varían en superfi cie desde 140 km2 (ría 
de Pontevedra) a 330 km2 (ría de Arousa) y en longitud oscilan entre los 20 km de la de Pon-
tevedra y los 33 km de la de Vigo, con anchuras aproximadas entre 8-12 km en su parte ex-
terna y 1-3 km en su parte interna. Las profundidades varían entre 50-60 m en su parte exter-
na a 5-10 m en la parte interna. Geomorfológicamente son amplios valles en artesa con fondos 
planos y una suave pendiente hacia el mar. Todas ellas, a excepción de Muros presentan islas 
en su entrada.

Movimientos de las masas de agua y distribución de la energía. Los movimientos de las ma-
sas de agua en las rías y su variabilidad en el espacio y en el tiempo están controlados por el 
balance entre las mareas, con régimen mesomareal (2,2 m) y carácter semidiurno (Alonso et al., 
1993; Hutnance et al., 2002) y una velocidad máxima en el fondo de unos 15 cms–1 (Souto 
et al., 2003); la circulación oceánica costera (especialmente los fenómenos de upwelling y 
downwelling estacional); el intenso oleaje, con alturas de ola signifi cante máxima (Hs máx) en 
invierno alrededor de 8 m (Rey et al., 2005; Varela et al., 2005; Vilas et al., 2005) y la poca 
importancia de los caudales fl uviales, con cuencas de drenaje signifi cativamente pequeñas 
(< 2.500 km2 de superfi cie) y bajas tasas medias de descarga (Río y Rodríguez, 1996; Ríos et 
al., 1992; Pazos et al., 2000; Pérez-Arlucea et al., 2005).

De esta forma, en la fi gura 14.24a podemos ver que la infl uencia fl uvial se limita a las 
áreas cercanas a la desembocadura de los ríos, donde se depositan los sedimentos más gruesos 
y donde apenas hay sufi ciente energía para redistribuir este material. El máximo mareal tiene 
lugar en el límite entre la zona interna y la zona estuarina propiamente dicha, donde pueden 
darse los procesos de máximo de turbidez y acumulación de sedimentos fi nos por cambios en 
la salinidad y fl oculación. La circulación típicamente estuárica se restringe a esta zona, donde 
la energía del oleaje está atenuada. En la ría interna el oleaje aumenta su acción gradualmen-
te hacia el mar. Es, en esta zona, donde la energía del oleaje llega a imponerse a la energía 
mareal. Finalmente, la zona externa está claramente dominada por el oleaje y, eventualmente 
por la acción de procesos locales como el afl oramiento (upwelling).

Distribución de facies. La distribución de energía descrita se refl eja en la distribución gene-
ral de sedimentos del fondo actual de las Rías Baixas, con la ausencia de rasgos típicamente 
estuarinos y facies dominadas por el oleaje.

El patrón general de distribución muestra una tendencia longitudinal orientada a lo largo 
de sus ejes (fi gura 14.24b). Los sedimentos de tamaño más fi no se localizan en la parte más 
interna y a lo largo del eje de la ría, y son más gruesos en la parte externa. Los sedimentos más 
fi nos (fangos y fangos limosos) se extienden desde la zona interna de la ría, ocupando la zona 
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central y sur, hasta la zona más externa (fangos arenosos), donde aparecen sólo en las partes 
más profundas (entre 20 y 50 m de profundidad). La materia orgánica es un componente 
importante de estos sedimentos y muestra un patrón de distribución coincidente con el de los 
sedimentos fangosos con mayor abundancia en el eje central y en las zonas internas. Esta aso-
ciación es consecuencia de la afi nidad de la materia orgánica por los sedimentos arcillosos, a 
los cuales se adsorbe y, en ocasiones aglutina, acelerando su depósito. La concentración de 
materia orgánica, por ejemplo, en los sedimentos de la ría de Vigo alcanza valores muy altos, 
entre 2 y 10% (Vilas, 1995), especialmente si se comparan con los de sedimentos oceánicos 
profundos, generalmente inferiores al 0,5%. Esta abundancia es consecuencia de la elevada 
producción biológica de estas rías, potenciada por la infl uencia del afl oramiento costero o 
«upwelling», que introduce nutrientes en la ría, fomentando así la fotosíntesis.
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Las zonas expuestas se caracterizan por fondos de arena cerca de la costa y a profundidades 
someras, que muestran continuidad con las playas y que pasan gradualmente a fangos limosos 
en las zonas centrales y más profundas. En las zonas más protegidas del oleaje, las arenas apa-
recen dispersas a modo de parches entre sedimentos más fi nos. En la entrada de las rías, con-
trolada por el oleaje, aparecen gravas. Estas arenas y gravas están compuestas principalmente 
por fragmentos bioclásticos calcáreos y silíceos, así como por minerales de origen siliciclástico 
como cuarzo, feldespato potásico, feldespato sódico, moscovita y biotita. Su abundancia es 
mayor en los márgenes de la ría y hacia las zonas más externas, más expuestas a la acción del 
oleaje. En estas zonas se alcanzan valores superiores al 90% de contenido en CaCO3 (Vilas et 
al., 2005) y están dominados por fragmentos bioclásticos muy gruesos.

Diferencias entre rías y estuarios

Desde el punto de vista hidrodinámico, es posible identifi car en las rías los rasgos princi-
pales de la circulación estuarina típica, con un cambio notable a estuarina inversa o antiestua-
rina durante los episodios de downwelling estacional (Varela et al., 2005). Estos procesos de 
circulación, que afectan sobre todo a las características de las masas de agua, infl uyen en el 
transporte, procedencia y contenido biológico de los sedimentos, refl ejando variaciones am-
bientales en el tiempo de naturaleza oceanográfi ca, lo que hace que se tienda a asociarlos a los 
estuarios.

Sin embargo, sus características geomorfológicas, valles en artesa amplios pero profundos, 
hacen que el efecto de la propagación de la onda de marea sea limitado sobre todo el conjun-
to. Ello se debe a que la relación entre el prisma de marea y la sección de las rías, y por  tanto 
la relación entre la convergencia y fricción de las masas de agua con el fondo, tan importan-
te en estuarios, solo tenga relevancia para la distribución de facies en el sector estuarino, lo 
que al menos en las rías Baixas sólo corresponde al 20% de la superfi cie deposicional. De esta 
forma, en el 80% restante no se desarrollan distribuciones de facies típicamente estuarinas en 
el momento actual, dejando los aportes sedimentarios —estos sí, con proporciones típicamen-

te estuarinas— a merced de la capa-
cidad de distribución y transporte 
del oleaje.

A diferencia de los estuarios, que 
son ambientes protegidos y de baja 
energía con capacidad de registro 
continuo, las rías son ambientes ex-
puestos con una tendencia signifi ca-
tiva a preservar eventos esporádicos 
de alta energía, y en los que desde el 
punto de vista sedimentario el forza-
miento principal es el oleaje. En la 
fi gura 14.25 se compara la tendencia 
textural de los sedimentos superfi cia-
les de las rías de Vigo y Pontevedra 
con el de un estuario, dentro del 
diagrama ternario propuesto por 
Fleming (2000), tomando como 
base la relación arena/limo/arcilla. 
Teniendo en cuenta los modelos hi-
drodinámicos de Pejrup (1988) y 
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Figura 14.25. Diagrama ternario propuesto por Fleming (2000) para evaluar el nivel de ener-
gía de los distintos medios de sedimentación, basándose en la distribución de facies. La 
banda gris representa datos de un estuario (estuario del Dyfi , en Gales, Reino Unido). Los 
puntos corresponden a muestras de sedimento recogidas en las rías de Vigo y Pontevedra 
(Galicia, NO España).
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Fleming (2000), la localización de los datos en este diagrama refl eja condiciones de energía 
hidrodinámica específi cas. Cuanto más nos acercamos al extremo del limo, mayor nivel de 
energía. En consecuencia, la diferencia entre rías y estuarios refl eja diferentes condiciones de-
posicionales. La presencia de materiales más fi nos en el estuario (contenido de arcilla hasta el 
60%) está asociada a una menor energía hidrodinámica en el sistema controlada por el balan-
ce entre la contribución fl uvial y mareal. Las rías son ambientes más energéticos, donde el 
oleaje controla la mayor parte de la ría, y esto queda evidenciado en la composición textural 
del sedimento.

Este conjunto de rasgos distintivos permiten diferenciar a las rías como un medio de se-
dimentación singular y diferente de estuarios, determinado por la forma del relleno de pa-
leovalles (incised valleys) durante la última transgresión (i.e. últimos 18.000 años) que veremos 
en más detalle posteriormente. En zonas templadas, como es el caso de las Rías Baixas, el as-
censo eustático, la erosión continental, la disponibilidad de sedimentos en la plataforma y las 
condiciones hidrodinámicas locales han condicionado su evolución desde estuarios.

ZONACIÓN Y SEDIMENTOLOGÍA DE LLANURAS INTERMAREALES

En las llanuras intermareales, los procesos de transporte y depósito de sedimentos, así como 
la colonización de organismos, originan varios subambientes de superfi cie variable dispuestos 
paralelamente a la costa. La mayoría de las grandes llanuras mareales descritas (mar del  Norte, 
bahía de Fundy, mar de China, etc.) se caracterizan por la disminución de tamaño de grano 
desde la zona submareal hasta la supramareal (Reineck, 1963, 1972; Frey y Howard 1978; 
Rine y Ginsburg, 1985; Ren, 1986), aunque existen algunas excepciones (Vilas et al., 1999a), 
si bien todas ellas coinciden en la clasifi cación en función de la afectación de las distintas zo-
nas por la marea. En general, existen tres zonas perfectamente diferenciadas: la zona suprama-
real, la zona intermareal y la zona submareal (fi gura 14.26):

a) La zona submareal: se encuentra por debajo del nivel medio de la bajamar viva, de tal 
modo que su zona superior sólo puede exponerse ocasionalmente durante mareas ex-
tremas.
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Figura 14.26. Zonación vertical típica de las llanuras mareales.
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b) La zona intermareal: se encuentra entre la bajamar viva y la pleamar media de tal modo 
que está sometida a continuas alternancias entre períodos de exposición y sumersión. 
Esta alternancia provoca distintos niveles de oxidación-reducción que van a infl uir 
notablemente en los cambios mineralógicos diagenéticos, especialmente de los elemen-
tos más sensibles a cambios redox (Álvarez-Iglesias et al., 2003). Estas variaciones 
mineralógicas pueden, en ocasiones, llegar a ser visibles en los sedimentos por la al-
ternancia de delgadas láminas rojizas y negruzcas.

Sin embargo, el número y duración de estas exposiciones y sumersiones no afecta 
por igual a toda la llanura, de tal modo que su parte topográfi camente más baja pre-
senta índices más altos de sumersión y, al contrario, su parte más alta presenta, obvia-
mente, índices más altos de exposición.

Teniendo en cuenta este hecho, la zona intermareal se encuentra a su vez compar-
timentalizada en varias zonas distintas que, en general, presentan diferente distribución 
del sedimento y de los procesos dominantes. En la mayor parte de los casos, tales 
como los de las costas de Alemania y Holanda, se pueden distinguir tres unidades 
intermareales denominadas según su altura o su sedimento dominante (Van Straaten, 
1954; Reineck, 1967), si bien existen casos más complejos como el del Wash de In-
glaterra, en el que se distinguen hasta cinco (Evans, 1965) y otros aún más complejos 
(Amos, 1995).

c) La zona supramareal: se encuentra por encima de la pleamar media de tal modo que 
únicamente se inunda durante la pleamar viva y durante los períodos de temporal. En 
climas húmedos está muy colonizada por vegetación, por el contrario, en climas áridos 
la vegetación de esta zona no se desarrolla y el sedimento que se deposita durante las 
mareas extremas se ve sometido la mayor parte del tiempo a la acción del viento. Así 
se desarrollan las llamadas llanuras mareales eólicas.

Tanto la zona intermareal como la supramareal están surcadas por una compleja trama de 
canales que constituyen el sistema de drenaje de la marea (fi gura 14.11). Este sistema de dre-
naje presenta una jerarquía en cuanto a su funcionalidad y a su localización topográfi ca (Zeff , 
1988).

La distribución del sedimento en las llanuras mareales está netamente condicionada por la 
distribución vertical de las corrientes mareales. La consecuencia más directa es la presencia de 
una gradación vertical y horizontal del tamaño de grano, de tal modo que el material de gra-
no más grueso se deposita en dirección a la zona submareal y el material más fi no hacia la 
zona supramareal.

También las diferentes formas de fondo asociadas, están gradadas vertical y horizontalmen-
te, de tal modo que, en las zonas más bajas, donde la energía de las corrientes es mayor y el 
sedimento es arenoso, las mesoformas se superponen dando lugar a una estratifi cación cruza-
da característica, cuya naturaleza y orientación están controladas por la simetría tiempo-velo-
cidad de las corrientes de marea, y los períodos alternantes de mareas vivas y mareas muertas 
(Reineck, 1963; Klein, 1970; Visser, 1980; Boersma y Terwindt, 1981). Si la asimetría es la 
característica dominante, la estructura interna presenta superfi cies de reactivación y los sets más 
potentes serán los orientados en el sentido de la corriente dominante (Collinson, 1969; Klein, 
1970). Si las velocidades en ambos sentidos de la corriente, son de la misma intensidad, y el 
aporte es sufi ciente, las estructuras pueden mostrar bipolaridad (fi gura 14.20), presentando en 
sección vertical estratifi cación cruzada en espina de arenque o herringbone (Reineck, 1963). 
Si, por el contrario, el aporte es insufi ciente, cada semiciclo mareal retrabaja en sentido con-
trario los sedimentos y formas generados durante el semiciclo anterior y la preservación de 
formas de fondo es mínima (Davis, 1992).
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Un fenómeno muy común en los canales es su alta tasa de migración, que está relaciona-
da con su morfología meandriforme. Así pues en ellos se produce una migración similar a la 
observada en ríos de alta sinuosidad (Reineck 1967; Vilas, 1981; Vilas et al., 1999a). Esta 
migración genera los cantos blandos (Vilas et al., 1999a) sobre sedimentos fangosos, anterior-
mente descritos. Sin embargo, cuando tiene lugar en una llanura de marea carbonatada gene-
ra intraclastos, que pasan a formar parte del material transportado por el fondo del canal y 
fi nalmente se depositan en las barras de punta del margen opuesto o en las zonas submareales 
(Hardie, 1986). Sobre la llanura intermareal tienen lugar procesos mixtos entre el transporte 
por arrastre de sedimentos en carga de fondo (fracción arena o limo), que ocurre durante los 
momentos de mayor energía, y por suspensión de fi nos, que se decantan parcialmente duran-
te los momentos de inversión de las corrientes cuando la velocidad es próxima a cero (Klein, 
1977, 1985). El desarrollo relativo de ambos procesos varía gradualmente a lo ancho de la 
llanura mareal. A medida que nos desplazamos hacia zonas topográfi camente más elevadas 

adquiere cada vez mayor importancia la decantación, a la vez que la inci-
dencia de la inundación por la marea en sí misma se hace menor frente a 
la acción de las pequeñas olas de viento (Collins et al., 1981). Esta alter-
nancia de procesos origina una interdigitación de facies arenosas con lami-
naciones cruzadas y facies lutíticas, ya que las formas de fondo alargadas, 
caracterizadas por una laminación cruzada de escala  centimétrica o deci-
métrica, se recubren por fangos procedentes de la decantación. Estas alter-
nancias pueden clasifi carse en tres tipos de estructuras según el volumen 
relativo de arenas, limos y arcillas disponibles: i) lenticular, si el aumento 
de fracciones fi nas aumenta signifi cativamente respecto al de arena; ii) 
fl aser, si sucede el caso contrario, es decir, si el volumen de arenas excede 
al de sedimentos fi nos, y iii) wavy, si las proporciones de ambas litologías 
son similares (fi gura 14.27).

Existen otros procesos que tienen lugar en las llanuras intermareales, 
aquellos relacionados con los efectos de exposición a la atmósfera que dan 
lugar a la formación de grietas de desecación, características de sedimentos 
fangosos. Otros son debidos a la acción erosiva de las corrientes, sobre todo 
en los canales mareales en donde la erosión del thalweg da lugar al despren-
dimiento de bloques en el lecho del canal (fi gura 14.28).

Finalmente, la actividad de los organismos en las llanuras de marea 
es de vital importancia, ya que se trata de medios con una amplia profu-
sión de vida, tanto animal como vegetal. Esta infl uencia de los organismos 
sobre el medio está determinada por diferentes procesos: a) la propia acu-
mulación tanto de sus partes blandas, como de sus caparazones puede dar 
lugar a la formación de sedimento biogénico; b) algunos organismos son 
capaces de modifi car las condiciones químicas del medio que los rodea 
induciendo procesos de fl oculación o precipitación (sedimentación bioquí-
mica); c) ciertos organismos pueden ejercer de pantalla a las corrientes 
acelerando la decantación y atrapando las partículas de sedimento median-
te mucosas cohesivas (sedimentación biomecánica), y d ) la actividad de los 
organismos sobre el sustrato sedimentario provoca una importante altera-
ción de la estructura interna del sedimento (bioturbación).

La distribución de todos estos procesos biológicos a lo largo de las lla-
nuras de marea es claramente zonal, ya que los organismos se distribuyen 
verticalmente de acuerdo con su grado de tolerancia a los niveles de exposi-
ción y sumersión. En general, el grado de bioturbación se incrementa hacia 

a)

b)

c)

Figura 14.27. Estructuras internas característi-
cas de los ambientes dominados por mareas: a) 
estratifi cación fl aser; b) estratifi cación alternan-
te (wavy); c) estratifi cación lenticular. Modifi ca-
do de Reineck, 1963.
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las zonas más altas, ya que hacia abajo, la migración de formas de fondo puede ser inhibidora 
de la actividad bentónica. Sin embargo, la presencia de ciertos organismos como Algal mats o 
Eelgrass pueden contribuir a la fi jación del sedimento, aumentando el contenido en material 
lutítico e inhibiendo la migración de formas de fondo. En defi nitiva, la actividad orgánica pue-
de llegar a alterar la zo nación sedimentaria normal de las llanuras mareales (Swinbanks y Murray, 
1981).

Las facies deposicionales típicas de las llanuras de marea se defi nen en función de tres fac-
tores fundamentales: Litología, ordenamiento interno y tipo y grado de bioturbación (Frey y 

Figura 14.28. Vista de canales mareales en la zona norte de la bahía de San Sebastián (Argentina): a) Canal rec-
to con un característico deslizamiento rotacional; b) canal secundario sinuoso. Modifi cado de Vilas et al., 1999a.
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Howard, 1978). Obviamente, todas estas 
características están condicionadas por la 
posición topográfi ca que, a su vez, infl uye 
sobre los procesos sedimentarios que gene-
ran las facies. De tal modo que en la mayor 
parte de las llanuras de marea se distin-
guen: a) Facies submareales; b) Facies de 
llanura baja; c) Facies de llanura media; d) 
Facies de llanura alta; e) Facies suprama-
reales, y f ) Facies de canales intermareales. 
Estas facies deposicionales coinciden con 
la zonación anteriormente descrita para 
este tipo de medio sedimentario.

La continua progradación de las distin-
tas facies deposicionales genera, de acuerdo 
con la Ley de Walther, una secuencia ver-
tical positiva. De tal forma que, sobre las 
facies submareales aparecen, las facies de la 
llanura arenosa, y sobre éstas reposa la al-
ternancia de arenas y fangos de la llanura 
mixta y a su vez sobre ésta la llanura fan-
gosa, culminando la secuencia las facies de 
marisma o manglar (fi gura 14.29). Existen 
numerosos ejemplos de este tipo de se-
cuencias de facies en la bibliografía. Todos 
ellos coinciden a grandes rasgos, aunque se 
presenta un amplio abanico de posibilida-
des introducidas por la variabilidad de los 
factores condicionantes como el clima, las 
variaciones en la posición del nivel relativo 
del mar, el volumen y la naturaleza del 

aporte sedimentario, el rango mareal, la pendiente media de la llanura y la situación de ésta 
respecto a otros medios sedimentarios.

EVOLUCIÓN E IMPLICACIONES ESTRATIGRÁFICAS DE LOS DISTINTOS 
MEDIOS DE TRANSICIÓN

Los estuarios y rías son medios efímeros, es decir, bajo condiciones estables del nivel del 
mar, y con sufi ciente tiempo y un aporte continuo de sedimentos tienen el potencial de relle-
nar sus paleovalles y evolucionar a deltas (Dalrymple et al., 1992; Roy et al., 2001; Fitzgerald 
et al., 2000). La evolución de los estuarios y rías sucede, por tanto, como consecuencia del 
relleno por sedimentos, dando origen a una serie de etapas progresivas desde el estado juvenil 
al de madurez. El relleno se realiza desde el mar por aportes de arenas o, desde tierra, por 
arenas o fangos fl uviales. La tasa de relleno depende del aporte sedimentario y del volumen 
original de la cuenca (Heap et al., 2001).

Los estuarios actuales se formaron durante el último ascenso del nivel del mar hace unos 
18.000 años. Entonces el nivel del mar se elevó hasta su posición actual alcanzando su de-
sarrollo con la estabilización entre los 3.000 y los 5.000 años. El progresivo relleno de los 
estuarios y rías conduce a una reducción de las masas de agua y disminución de la profundi-
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Figura 14.29. Secuencias generadas en llanuras mareales en diferentes condiciones: 
a) llanura macromareal terrígena (Reineck, 1963); b) llanura mesomareal terrígena 
(Nombela et al., 1995); c) llanura macromareal terrígena asociada a un medio de baja 
energía (Vilas et al., 1999a); d) llanura clástica carbonatada en un entorno microma-
real de clima húmedo (Wright, 1984).
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dad, extendiéndose las llanuras de inundación, aumentando la canalización de los cuerpos de 
agua estuarinos, acelerándose el proceso con el estrechamiento de las bocanas por crecimiento 
de barras arenosas. La formación y desarrollo de un estuario depende del balance existente 
entre la elevación del nivel del mar en relación con la morfología de la costa y el grado de acu-
mulación de sedimentos. Si el primero excede al segundo, como por ejemplo en la bahía de 
Chesapeake los estuarios están bien desarrollados. Cuando el nivel del mar se estabiliza, la cap-
tación de sedimentos puede exceder a la elevación del nivel del mar, acelerándose el proceso 
de  relleno.

Desde el punto de vista del origen de los sedimentos que rellenan una depresión en la que 
se ha formado un estuario, en la horizontal se pasará longitudinalmente de secuencias fl uvio-
estuáricas a estuáricas, a fi nalmente estuario-marinas. En el registro geológico la secuencia 
vertical de un medio transgresivo pasa de facies estuarino-fl uviales, a facies marino-estuáricas 
a techo. No es fácil interpretar como depósitos de un estuario los de un medio antiguo, dado 
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Figura 14.30. Esquema evolutivo de estuario a laguna costera (lagoon) en función de los procesos dominantes: 
a) estuario con infl uencia macromareal; b) lagoon abierto donde todavía el efecto mareal es signifi cativo, pero 
superpuesto al del oleaje; c) lagoon parcialmente cerrado, con predominio del oleaje; d) lagoon cerrado, sin po-
sibilidad de intercambio de aguas, salvo de forma subterránea. Modifi cado de Vilas, 1992.
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que difícilmente está formado por un único y simple proceso de relleno. Han sido retrabajados 
periódicamente, ocupando los mismos lugares durante varias transgresiones, por lo que cual-
quier afl oramiento es muy complejo. Aunque tal como sugiere Dalrymple y Choi (2007) 
la capacidad para distinguir facies proximales de facies distales es un elemento esencial de la 
mayoría de las interpretaciones sedimentarias. Sin embargo, esta distinción no es tarea sencilla 
en todos los contextos, así que aunque tratamos de hacer un intento de generalizar, éste pue-
de no ser válido para todos los sistemas o depósitos individuales.

Así, por ejemplo, tal como sugiere Vilas (2002), la evolución de los diferentes tipos de 
entrantes costeros como rías, estuarios y lagunas costeras, depende claramente de los procesos 
dominantes y de las condiciones de entrada que presentan. La fi gura 14.30 muestra las con-
diciones que se observan en estos medios cuando los procesos que dominan son las mareas y 
el fl ujo fl uvial (a), frente a las condiciones que en sucesivos pasos (b, c, d) se pueden dar si los 
procesos dominantes suponen un incremento del régimen de oleaje. Es por ello que conside-
raremos de nuevo de modo independiente la evolución en estuarios dominados por la marea, 
estuarios dominados por el oleaje y fi nalmente rías.

Estuarios dominados por oleaje

La evolución morfológica del relleno de los sistemas dominados por el oleaje ha sido re-
sumida por Roy et al. (1980), Nichol (1991) y Dalrymple et al. (1992). A medida que el 
delta de cabecera de bahía prograda hacia el mar y el delta de fl ujo mareal prograda hacia 
tierra, la cuenca central disminuye hasta dejar de existir (Roy, 1984; fi gura 14.31a). En este 
punto, los canales mareales en el delta de fl ujo mareal se unen con el canal fl uvial, permitien-
do por tanto a la energía de la marea penetrar hasta el interior del estuario más fácilmente y 
por tanto se produce la expansión de las llanuras intermareales en los márgenes. Estudios re-
cientes en estuarios australianos (p. ej., Roy et al., 2001; Heap et al., 2004) que cuantifi can 
las áreas de los distintos ambientes sedimentarios en estuarios dominados por el oleaje han 
demostrado que el relleno está dominado más por la expansión de los ambientes intermarea-
les alrededor de la cuenca central y por la progradación del delta de cabecera fl uvial y de la 
llanura aluvial que por la progradación del delta de fl ujo mareal.

El retroceso de la barrera provoca su propia erosión por el oleaje de la playa. Solo se en-
contrarán los términos inferiores de la barrera: pasos de marea, delta mareal, y washover inter-
estratifi cados con fangos de la parte central. Se produce por tanto una expansión y someriza-
ción de las barras de arena, y el movimiento hacia el mar de la zona meandriforme. Una vez 
que la zona meandriforme desaparece el sistema se considera un delta. A diferencia de los es-
tuarios dominados por la marea, en la zona central, los depósitos transgresivos del río y del 
delta de desembocadura están infrayacentes a los fangos fi nos orgánicos, seguidos por sedi-
mentos más gruesos depositados por la progradación del delta del fondo de bahía o del delta 
mareal. La secuencia resultante es simétrica granodecreciente-granocreciente (fi gura 14.32), 
donde los sedimentos más fi nos representan el centro de la cuenca central, éstos a su vez serán 
infrayacentes a los depósitos del fl ujo mareal o de abanicos de derrame (fi gura 14.32, T1, T2, 
T3), o a los depósitos del delta de cabecera (fi gura 14.32, T4), dependiendo de la sección del 
estuario donde se localice, dando como resultado la asociación de facies estuarina mostrada en 
la fi gura 14.32, a la que Boyd (2006) proponen el término de «litosoma estuarino». En este 
litosoma, las facies se apilan retrogradacionalmente de tal manera que, hacia tierra, las facies 
más terrestres se superponen a las facies de cuenca central de estuario y fi nalmente a las facies 
más marinas.

Las facies del delta de cabecera se diferencian de las fl uviales por presentar estructuras 
mareales y una fauna salobre. Retrogradan durante la transgresión y progradan después, dan-
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do lugar a un ciclo granodecreciente-granocreciente asimétrico (fi gura 14.32). En la parte 
superior, los canales distributarios erosionan los fangos infrayacentes de la parte central.

Estuarios dominados por la marea

La evolución de los estuarios dominados por la marea (fi gura 14.31b) se caracteriza por la 
progradación hacia el mar de todas las facies, permaneciendo constante la abundancia y dis-
tribución relativa de cada una de ellas. A medida que el estuario evoluciona hay una traslación 
de facies hacia el mar y una expansión de las facies de barras arenosas. Harris (1988) ha dis-
cutido y mostrado dicho crecimiento de las barras de arena a medida que el estuario se rellena. 
En los ultimos estadíos el aporte posterior de sedimento provoca la expansión de la superfi cie 
de barras mareales arenosas y su mezcla e interdigitación con las llanuras mareales y/o maris-
mas de los márgenes (p. ej., Harris, 1988; Woodroff e et al., 1989, 1993; Allen y Posamentier, 
1993). En consecuencia, se desarrollan en todo el sistema canales mareales elongados caracte-
rizados por fuertes corrientes mareales. En sistemas macromareales, la forma de embudo del 
estuario se preserva al estado de delta (Dalrymple et al., 1992). Cabe destacar también en la 
fi gura 14.31b que la zona meandriforme del canal fl uvial desaparece una vez que el estuario 
se convierte en delta y domina el transporte hacia el mar por carga de fondo.
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Figura 14.31. Evolución del relleno progresivo de a) estuario dominado por oleaje y b) estuario dominado por 
mareas. Modifi cado de Harris (1988) y Roy et al. (1980).
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Aunque la mayoría de los estuarios dominados por la marea tienen atributos en común 
con los procesos de relleno, los ejemplos descritos para casos como el canal de Bristol (Ingla-
terra), la Gironda (Francia), estuario del río Salmon en la bahía de Cobequid (Canadá) mues-
tran diferentes fenómenos de relleno debido a variaciones intrínsecas tales como tipo de sedi-
mento, grado de subsidencia, variaciones locales del nivel del mar e intensidad de los procesos 
de transporte. En el caso de los ejemplos más conocidos, las facies sedimentarias muestran una 
secuencia axial-vertical transgresiva, seguida por el relleno del estuario y la progradación de las 
barras arenosas o las llanuras de marea

En el registro fósil hay, sin embargo, muy pocos ejemplos de asociaciones de facies (Clif-
ton, 1982; Zaitlin y Shultz, 1990). Esto es debido en parte a la ausencia de una terminología 
estandarizada y también a la complejidad de los sistemas estuarinos y la falta de modelos 
unifi cadores (Dalryrmple y Choi, 2007). Sin embargo, y a pesar de la complejidad es posible 
predecir la naturaleza de la sucesión estratigráfi ca producida por un estuario a medida que 
asciende el nivel de mar desde un nivel bajo (lowstand-LST) y subsiguiente estabilización en 
el nivel alto (highstand-HST). La base del paleovalle está marcada por una discordancia ero-
sional (fi gura 14.33) formada por la erosión fl uvial durante el nivel del mar bajo (Weimer, 
1984; Van Wagoner et al., 1990). En el caso más completo de sucesión transgresiva, los de-
pósitos fl uviales se encuentran infrayacentes a esta superfi cie, y éstos a su vez están infraya-
centes a los depósitos estuarinos. El contacto entre ellos es una superfi cie de inundación. En 
el punto de máxima transgresión, la línea de costa se estabiliza y el estuario se rellenará in 
situ, si el highstand tiene duración sufi ciente. En este punto, la sucesión transgresiva estará 
infrayacente a un depósito estuarino progradacional. La progradación más allá del extremo 
marino del estuario ocurrirá bien como un delta o como un lagoon o llanuras mareales de 
costa abierta.

Rías

El relleno sedimentario de las rías es poco conocido, así que no existen modelos claros 
defi nidos. En medios actuales se conoce algo de la geometría de los cuerpos sedimentarios 
gracias al uso de la prospección sísmica y a su contraste parcial con testigos en profundidad 
(Acosta, 1982, 1984; Acosta y Herranz, 1984; Herranz y Acosta, 1984; Rey, 1993; García-
Gil et al., 1999, 2000; Durán, 2005). Los estudios de estos autores han permitido obtener 
una visión de su evolución, dado que han permitido calcular los espesores de los sedimentos 
cuaternarios sobre el basamento de las rías, la distinción de las secuencias sedimentarias y la 
identifi cación de paleorrelieves, particularmente desde el último máximo glacial (18.000 años 
BP). En particular, las rías son interesantes desde el punto de vista estratigráfi co porque cons-
tituyen trampas de sedimentos donde los cortejos sedimentarios transgresivos (TST) y de alto 
nivel (HST) están bien representados (Durán, 2005). Los resultados de dichas investigaciones 
confi rman el carácter tectono-eustático de las rías de Vigo y Pontevedra y de su relleno cua-
ternario. La sísmica de alta resolución ha permitido la identifi cación de basamentos graníticos 
y metamórfi cos sobre los que se encuentra desarrollado un importante paleorrelieve, situán-
dose sobre él diversas unidades. La unidad basal que constituye el relleno sedimentario más 
antiguo ha sido atribuida a sedimentos pleistocenos de origen fl uvial (Hinz, 1970; Rey, 1993; 
Durán, 2005). Los estratos de esta unidad se ven truncados a techo por una superfi cie de 
erosión importante generada durante la exposición subaérea de la ría asociada a la bajada del 
nivel del mar en el último máximo glacial, entre 20-18 ka BP (Andrews, 1997). En este mo-
mento se estima que el nivel de mar relativo estaba a unos 120-130 m por debajo del nivel 
del mar actual (Hanebuth et al., 2000; Park et al., 2000; Dias et al., 1987, 2000; Rodrigues 
et al., 1991, 2000), y próxima al borde de la plataforma actual. Sobre ésta se disponen de 
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3 a 4 unidades depositadas durante distintas posiciones del mar dentro del último ciclo eus-
tático. La primera de ellas se depositaría durante el último máximo glacial (18 ka), en un 
momento de bajo nivel del mar. Las siguientes unidades se situarían por encima, si bien una 
caída eustática global hace 11 ka produce la erosión parcial de los materiales previos y es 
sobre este paleorelieve sobre el que se sitúa la unidad más reciente, con el mar en progresivo 
ascenso. Debido a la exposición subaérea de la totalidad de la plataforma continental (Ferrín, 
2005), el cortejo sedimentario de bajo nivel (LST) no queda registrado dentro de las rías. 
Según Durán (2005), los sedimentos correspondientes al LST se depositaron en las partes 
distales de la plataforma y/o al borde del talud. Tan sólo en algunas de las zonas más depri-
midas entre afl oramientos rocosos, podrían haber quedado sedimentos correspondientes al 
LST (fi gura 14.34).

Figura 14.34. Perfi l sísmico de refl exión interpretado de la ría de Pontevedra (L-35) donde se muestra la arqui-
tectura estratigráfi ca de las unidades y subunidades que componen las secuencias, así como sus límites y dis-
continuidades y/o hiatos (h1, h2). Modifi cado de Durán, 2005.

Llanuras mareales

Desde el punto de vista global, el mayor desarrollo de las llanuras mareales se produce en 
un entorno de estabilidad relativa del nivel del mar, comúnmente asociado a períodos de hig-
stand. La preservación de las secuencias depositadas en este tipo de entorno costero depende 
en gran medida de las relaciones entre los movimientos del nivel del mar que son coetáneos 
o posteriores a la sedimentación y su relación con la tasa de aporte. De tal modo que el po-
tencial de preservación mínimo ocurre cuando tras la sedimentación tiene lugar un descenso 
del nivel del mar que deja expuestos los materiales a los agentes continentales que acaban 
desmantelando todo el edifi cio sedimentario (Davis y Clifton, 1987). Por el contrario, el po-
tencial de preservación máximo se produce bajo condiciones de elevación relativa rápida del 
nivel del mar, ya que las secuencias quedan sumergidas y fosilizadas por sedimentos generados 
en medios de menor energía.

Durante un ascenso relativo del nivel del mar de velocidad moderada, la preservación de-
pende del aporte sedimentario. Si el aporte es insufi ciente, estos medios suelen retrabajarse 
parcialmente para alimentar a los medios que se irían situando en posiciones cada vez más 
altas topográfi camente; en este contexto, las facies de relleno de canal submareal resultan ser 
las más preservables al estar protegidas por el resto de las facies, que se le superponen y que 
son las potencialmente más fáciles de erosionar.
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Si, por el contrario, el aporte es sufi ciente, los cambios de ritmo en la subida relativa del 
nivel del mar (paraciclos) pueden quedar refl ejados en la preservación de series cíclicas de la 
banda de frecuencia de Milankovitch (parasecuencias). Este hecho ocurre frecuentemente de-
bido a la existencia de acomodación.

Finalmente, si la tasa de subida relativa del nivel del mar es lenta, es esperable un retraba-
jamiento total de estos materiales por parte de los medios dominados por el oleaje en condi-
ciones de aporte defi ciente y si la llanura se encuentra en la parte trasera de un sistema de 
islas barrera, el resultado es un potencial de preservación mínimo de la llanura (Davis y Clif-
ton, 1987; Allen, 2000). Si, por el contrario, la llanura se encuentra en una bahía y la tasa de 
aporte compensa a la tasa de ascenso relativo del nivel del mar suelen preservarse secuencias 
muy potentes, este último caso también se relaciona con la acomodación.

La aplicación actualística del conocimiento sobre llanuras mareales recientes al reconoci-
miento de llanuras de mareas fósiles es un proceso complejo, dado que son numerosos los 
factores que condicionan la amplia variabilidad de sedimentos que difi cultan la comparación 
entre ejemplos actuales y fósiles. De todas formas, un método fácilmente aplicable es la com-
paración de las facies individuales entre llanuras fósiles y los ejemplos actuales, como hacen 
Tessier et al. (1995) entre las llanuras actuales del Monte Saint Michel y las del Carbonífero 
de Kansas e Indiana, ya que existen algunas facies características de la actividad de la marea. 
Sin embargo, este tipo de estructuras pueden aparecer también en otros medios con infl uencia 
mareal, así pues, el criterio inequívoco para la identifi cación es la presencia de la secuencia 
completa.
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XV

Evaporitas: introducción a la sedimentología evaporítica
por Federico Ortí Cabo*

SALINIDAD DEL AGUA MARINA Y MINERALOGÍA EVAPORÍTICA

El agua marina tiene una salinidad prácticamente constante, y homogéneamente repartida 
en los diferentes océanos, de unos 36 g/l (agua marina promedio o «normal»). Además de 
indicar la salinidad en gramos de soluto por litro de solución (g/l), otros modos posibles de ex-
presión son los siguientes: 1) en g/kg, o lo que es lo mismo, en partes por mil (‰), es decir, 
masa de soluto en un kg de solución, o incluso en partes por cien (%); 2) en clorinidad ‰, 
es decir, masa de ión cloruro en un kg de agua marina (19 por mil, para el agua marina nor-
mal); 3) en densidad (g/cm3); 4) en grados Baumé (obtenidos mediante sencillas determina-
ciones de la densidad); 5) en valores del índice de refracción; etc. Las formas más corrientes 
de expresión son en g/l y en ‰. Ambas son prácticamente equivalentes en valores absolutos 
para muy bajas salinidades, pero divergen sensiblemente para mayores concentraciones: véase 
en la tabla 15.1 el caso del agua del Mediterráneo, de salinidad próxima a los 37 g/l. Igual-
mente, los contenidos de un electrolito en el agua marina, o en una salmuera marina, suelen 
expresarse en mol/l o en mol/kg.

* Departamento de Geoquímica, Petrología y Prospección Geológica. Universidad de Barcelona. E-mail: 
f.orti@ub.edu.

Volumen 
de la solución

Concentración 
(g/l)

Salinidad 
(‰)

Densidad 
(g/cm3)

Grados 
Baumé Tipo de agua

100.000 0,4 0,4 1,0000 — Agua «dulce»
5.000 7,4 7,4 1,0051 0,7 Agua «salobre»

1.212 30,6 30 1,0212 3,0
1.000 37,1 36 1,0257 3,6 Agua marina

902 41,1 40 1,0285 4
504 73,3 70 1,0510 7
345 107 100 1,0745 10
240 154 140 1,107 14 saturación en yeso (agua 

marina)
173 210 184 1,143 18
143 251 215 1,170 21
110 323 266 1,216 25,6 saturación en halita 

(salmuera marina)

44,6 344 277 1,241 28
29,3 364 288 1,263 30

— — — — — Salmuera marina

Tabla 15.1. Algunos valores del agua marina modifi cada (tanto diluida como evaporada) obtenidos a partir de 
muestras del Mediterráneo en Salin-de-Midi (Bouches du Rhône, S de Francia), referidos a 20 °C y a un volumen 
inicial de 1.000 (valores cero de la salinidad corresponderían a un volumen infi nito de solución). Simplifi cado de 
Guelorget y Perthuisot (1983), Anexo 1.
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La composición química promedio (elementos ma-
yoritarios) del agua oceánica viene indicada en la ta-
bla 15.2 (columna izquierda). Esta composición tiene 
una procedencia compleja, de larga historia oceánica. 
Dicha tabla también indica (columna derecha) las es-
pecies químicas hipotéticas y las proporciones relativas 
con que éstas deberían mezclarse para preparar en el 
laboratorio una «muestra de agua marina estándar». Se 
observa que, en peso y en orden decreciente, las espe-
cies químicas dominantes en este agua son: cloruro só-
dico (78%), cloruro magnésico, sulfato magnésico, 
sulfato cálcico, cloruro potásico, etc. El peso del con-
junto de sales de K-Mg es del 18,1%.

Tal como se observa en la tabla 15.1, y partiendo 
de un cierto volumen inicial de agua marina, en un 
proceso de evaporación completo irá disminuyendo 
este volumen y aumentando la salinidad y la densidad 
de la salmuera remanente. Además, a lo largo de dicho 
proceso precipitarán progresivamente diversas sales. De 
un modo resumido, estas sales se indican en la ta-

bla 15.3, junto con los volúmenes remanentes de salmuera y el factor de concentración para 
cada estadio. Como complemento, la tabla 15.2 (derecha) da también una idea aproximada 
de las potencias sedimentarias de estos precipitados calculadas para la evaporación de una co-
lumna de agua oceánica de 1.000 m (una «cuenca profunda»). Se observa que estas potencias 
son relativamente pequeñas, con un total de sólo 16,5 m: unos 13 m de halita (cloruro sódi-
co) y potencias mucho menores para los demás precipitados.

Salinidad 
(g/l)

Densidad
(g/cm3)

Volumen 
remanente

(%)

Factor 
de concentración

(x)

Agua marina ............................................ 37,1 1,025 100 (x 1)
Carbonato cálcico .................................. 80 1,056 < 50 (x 2-3)
Sulfato cálcico ......................................... 154 1,107 25 (x 4)
Cloruro sódico ........................................ 323 1,216 10 (x 10)
Sales de K-Mg ......................................... > 375 1,280 1,3 (x 50)
Fin de la evaporación ........................... — 1,400 0 (x 100)

Tabla 15.3. Datos básicos (y sólo aproximados) de la evolución del agua marina promedio del Me-
diterráneo con la evaporación en el inicio de los principales grupos de precipitados (véase también 
la tabla 15.1).

En los trabajos de sedimentología de evaporitas se ha utilizado diversas escalas de salinidad. 
Entre ellas, puede adoptarse la de Kirkland y Evans (1981), que utiliza los términos mesosali-
na, penesalina, salina y supersalina para las diferentes aguas de salinidad superior a la marina 
normal, o «hipersalinas» (tabla 15.4). Esta escala tiene el interés de que sus divisiones princi-
pales se corresponden con los dominios sedimentarios fácilmente observables en los medios 
evaporíticos costeros actuales, como son las salinas de evaporación. A su vez, la escala refl eja 
los términos principales del «ciclo evaporítico ideal» encontrado en muchas de las grandes 
cuencas salinas antiguas (Sloss, 1953; Krumbein y Sloss, 1963). Este ciclo ideal (fi gura 15.1), 
concebido como una secuencia completa y simétrica de evaporación, ayuda a visualizar los 
aspectos más básicos introductorios al estudio de las evaporitas.

Especie iónica (‰) Especie química
(% en peso)

Potencia
(m)

Cationes 78,03 NaCl 12,9
Na+ 10,56 9,21 MgCl2  1,5
Mg2+ 1,27 6,53 MgSO4  1,0
Ca2+ 0,40 3,84 CaSO4  0,6
K+ 0,38 2,11 KCl  0,4
Sr2+ 0,008 0,33 CaCO3  0,1
Aniones 0,25 MgBr2 —
Cl- 18,98 0,05 SrSO4 —
SO4

2– 2,65 0,01 NaF —
HCO3

– 0,14
Br- 0,065 Total: 100,00 % Total: 16,5 m
F– 0,0013
B 0,0045

Tabla 15.2. Izquierda: composición iónica del agua marina promedio (a 
una clorinidad muy próxima a 19 por mil). Derecha: especies químicas 
hipotéticas (en porcentaje en peso) del agua marina estándar; cálculo 
de los precipitados obtenidos (en metros de potencia) a partir de la 
evaporación hipotética de una columna de agua marina de 1.000 m 
(tomado de Braitsch, 1971, tabla 15.1).
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Tipo de agua Salinidad
(g/l)

Actividad (aH2O)
(hum. relat./100) Precipitados

Agua «dulce»  ................................................... <0,1 1,00 —
Marina normal  .............................................. 36 0,98 Carbonatos
Mesosalina  ....................................................... > 36-140 < 0,98-0,93 Carbonatos
Penesalina ......................................................... > 140-250 < 0,93 Sulfato cálcico (yeso, anhidrita)
Salina  ................................................................. > 250-320 > 0,76 Sulfato cálcico (yeso, anhidrita)
Salina  ................................................................. > 320-350 < 0,76-0,67 Cloruro sódico (halita)
Supersalina  ...................................................... > 350 < 0,67 Sales de K-Mg

Tabla 15.4. Escala de salinidad y algunas propiedades asociadas. Columnas de la izquierda: tipos de aguas y 
salinidades asociadas, modifi cado de Kirkland y Evans (1981). Columnas de la derecha: relaciones entre la acti-
vidad termodinámica del agua (aH2O) y los precipitados evaporíticos. Los valores de la actividad están tomados de 
Kinsman (1976).

La composición actual de los océa-
nos, tanto en su quimismo como en la 
proporción relativa de los componentes 
mayoritarios que lo integran, ha perma-
necido esencialmente invariable duran-
te el Fanerozoico (algunos autores, no 
obstante, admiten algunas variaciones 
en la relación Mg/Ca). Quizá incluso 
haya habido sólo variaciones menores 
ya desde el inicio del Proterozoico, ha-
biendo operado los grandes episodios 
evaporíticos posteriores como extracto-
res de solutos y reguladores de la salini-
dad oceánica promedio. La información 
de que se dispone sobre la salinidad a 

lo largo del Precámbrico anterior a 2.000 Ma es muy pobre y cabe cuestionarse sobre la exis-
tencia y naturaleza litológica de sus «evaporitas», en función del quimismo evolutivo del océa-
no más primitivo y de la atmósfera reductora inicial. De muchas formaciones precámbricas 
nos han llegado tan sólo registros litológicos integrados por pseudomorfos (Muir, 1987) y no 
por los minerales originales. Los pseudomorfos más antiguos datan de 3.450 Ma (Arcaico), 
siendo más abundantes en el Proterozoico, entre los 1.900 y 1.400 Ma, junto con brechas de 
disolución (colapso-brechas) de posibles formaciones evaporíticas.

Así pues, el agua marina parece haber mantenido similares proporciones de iones mayori-
tarios desde hace 1.800-1.900 Ma. Con anterioridad, el océano del Arcaico pudo ser una 
solución cloro-bicarbonatada, teniendo un quimismo dominado por Na-Cl-HCO3 (Maison-
neuve, 1982; Kempe and Degens, 1985). Los minerales evaporíticos principales de aquel 
océano pudieron ser halita y, en segundo lugar, trona, dado que por sus geometrías los pseu-
domorfos anteriores a unos 2.000 Ma parecen corresponder sólo a halita y carbonatos alcalinos, 
pero no a sulfatos cálcicos. Posiblemente, todo el Ca fue depositado en cementos marinos y 
otros precipitados de alcalino-térreos antes de ser agotados los niveles de bicarbonato (Gro-
tzinger y Kasting, 1993). Las evaporitas marinas del Arcaico pudieron tener un quimismo 
similar al de las soluciones volcanogénicas de algunos lagos de rift actuales, como los lagos 
Magadii o Natron (E de África).

Los minerales presentes en el conjunto de las formaciones y ambientes evaporíticos son 
muy numerosos. Diversos autores han hecho revisiones sistemáticas de los mismos, entre ellos 

MARINO NORMAL

PENESALINO

SALINO

PENESALINO

MARINO NORMAL

CALIZAS Y MARGAS FOSILÍFERAS

DOLOMÍA ANHIDRÍTICA, ANHIDRITA
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Figura 15.1. Ciclo evaporítico ideal (según Krumbein y Sloss, 1963).



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

678

Stewart (1963), Holser (1979) y Sureda (1991). La tabla 15.5 presenta los minerales más fre-
cuentes de las formaciones evaporíticas de origen marino.

Carbonatos Sulfatos Mg-K

Calcita  ................................................. CaCO3 Leonita  ................................................ MgSO4∙K2SO4∙4H2O

Aragonito  ........................................... CaCO3 Schönita (picromerita) ................... MgSO4∙K2SO4∙6H2O

Dolomita  ............................................ CaMg(CO3)2 Langbeinita  ....................................... 2MgSO4∙K2SO4

Sulfatos Ca Sal doble Mg-K

Anhidrita  ............................................ CaSO4 Kainita ................................................. MgSO4∙KCl∙11/4H2O

Yeso ....................................................... CaSO4∙2H2O Cloruros

Bassanita  ............................................. CaSO4∙1/2H2O Halita  ................................................... NaCl

Glauberita  .......................................... CaNa2(SO4)2 Silvita  ................................................... KCl

Polihalita  ............................................ Ca2MgK2(SO4)4∙2H2O Carnalita  ............................................. MgCl2∙KCl∙6H2O

Sulfatos Mg Bischofi ta  ........................................... MgCl2∙6H2O

Epsomita  ............................................ MgSO4∙7H2O Antarcticita  ........................................ CaCl2∙6H2O

Hexahidrita  ....................................... MgSO4∙6H2O Taquihidrita  ...................................... CaCl2∙2MgCl2∙12H2O

Pentahidrita  ....................................... MgSO4∙5H2O Rinneita  .............................................. FeCl2∙NaCl∙3KCl

Kieserita  .............................................. MgSO4∙H2O

Sulfatos Mg-Na

Blödita (astrakanita)  ...................... Na2SO4∙MgSO4∙4H2O

Loeweita  ............................................. 2Na2SO4∙2MgSO4∙5H2O

Van’thoffi  ta  ........................................ 3Na2SO4∙MgSO4

Tabla 15.5. Minerales evaporíticos más comunes de las formaciones marinas.

FACTORES DE PRECIPITACIÓN EVAPORÍTICA

La sedimentación evaporítica está controlada por diversos factores, muchos de los cuales 
pueden ejercer interacciones complejas entre sí. Los principales grupos aquí considerados son 
los climáticos, hidrológicos, de cuenca, y químicos.

Factores climáticos

1. Aridez, evaporación. En la actualidad, así como a lo largo del Holoceno, precipitan 
evaporitas en las zonas semiáridas y áridas terrestres con fuerte insolación y alta evaporación, 
particularmente en las franjas latitudinales N y S comprendidas entre los 15° y los 40°, donde 
frecuentemente la pluviosidad es inferior a 100-200 mm anuales. Estas zonas corresponden a 
los cinturones intertropicales de aire descendente frío y seco (resultante de la circulación at-
mosférica en grandes celdas) que absorbe humedad en su descenso a la superfi cie terrestre. 
Fuera de estos grandes cinturones, otras muchas condiciones locales provocan aridez, como: 
a) la continentalidad, es decir, el alejamiento de las costas oceánicas, b) los desiertos de sombra, 
generados detrás de altas cordilleras (el Himalaya, la Sierra Nevada del W de Estados Unidos) 
que cierran el paso a las masas de aire húmedo, y c) las costas con upwelling (afl oramiento de 
agua marina profunda y fría, rica en nutrientes) relacionados con vientos secos hacia el interior 
de los continentes, que provocan la aparición de desiertos litorales (Baja California, costas de 
Perú y Chile).

Algunas limitaciones a la evaporación como factor de precipitación la imponen, por un 
lado, el que la evaporación queda progresivamente difi cultada por la alta tensión superfi cial 
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que presentan las salmueras de alta concentración y, por otro, que las evaporaciones intensas 
provocan fi nas películas de precipitados en la interfase aire-agua, que fl otan suspendidas y 
hacen de pantalla a la evaporación continuada.

2. Humedad relativa. La alta humedad de muchas zonas litorales suele limitar la concen-
tración de las masas de agua más allá del punto de precipitación del cloruro sódico. Así, se 
requieren atmósferas de muy baja humedad relativa para estabilizar las salmueras más avanza-
das y sus precipitados. A su vez, el valor de la humedad relativa de las atmósferas en equilibrio 
con las salmueras naturales está relacionado con el de la actividad termodinámica del agua 
(aH2O) en las mismas (Kinsman, 1976); estos valores de la actividad son muy próximos a la 
unidad para el agua marina normal, pero van disminuyendo progresivamente en las salmueras 
de mayor concentración (tabla 15.4).

En relación con estos factores, conviene 
recordar que en los ambientes evaporíticos 
naturales las fases hidratadas requieren, en 
general, valores elevados de la humedad rela-
tiva (alta aH2O) y valores relativamente bajos 
de la temperatura, mientras que las fases mi-
nerales anhidras requieren para su estabilidad 
humedades relativas bajas (actividades muy 
inferiores a la unidad) y temperaturas más 
elevadas (fi gura 15.2).

3. Viento. El viento seco renueva las 
masas de aire que cubren los cuerpos de agua 
evaporíticos, y que van quedando humedeci-
dos por la propia evaporación. El viento con-
trola los modelos de circulación hidrológica 
presentes en muchas cuencas oceánicas ac-
tuales que son débilmente evaporíticas 
(Brongersma-Sanders y Groen, 1970).

Factores hidrológicos

4. Balance hídrico. La evolución de una determinada cuenca o ambiente sedimentario 
hacia condiciones evaporíticas requiere de un balance hídrico defi citario: las entradas deben 
ser muy inferiores a las salidas. Entre las principales vías de entrada cabe citar: lluvia directa 
(Qp), escorrentía superfi cial (Qs), aportes subterráneos (Qsub), soluciones profundas (Qprof) y 
alimentación (marina) ya sea superfi cial (Qi) o intersticial (Qint). Las principales vías de pérdi-
da son: evaporación (Qe), drenaje intersticial (Qo) y refl ujo libre sobre un umbral (Qr). En el 
caso de equilibrio hídrico deberá cumplirse (fi gura 15.3a):

Qs + Qsub + Qprof + Qp + Qi + Qint = Qe + Qr + Qo

En el caso de mantenimiento de un balance hídrico defi citario, irá aumentando el conte-
nido en solutos hasta la eventual precipitación de fases minerales.

5. Alimentación-Drenaje (Infl ujo-Refl ujo). Debido al contenido relativamente bajo en 
sales del agua oceánica (tabla 15.2), la acumulación de depósitos salinos potentes sólo es po-
sible por la llegada de nuevos y continuados aportes de agua marina (infl ujo) a las cuencas. 
Por la misma razón, la ausencia de las sales más solubles (halita, potasas) en muchas de las 
acumulaciones naturales se explica por una salida (refl ujo) de las salmueras más evolucionadas. 
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Figura 15.2. Diagrama indicativo de la dependencia del grado de hidratación de 
los minerales evaporíticos con la temperatura (T) y con la actividad del agua (aH2O).
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En las cuencas, esta doble circulación de aguas puede hacerse: a) libremente por encima de 
un umbral: son las clásicas ideas del infl ujo (+refl ujo) de Ochsenius (1877, 1893) y las tesis 
del refl ujo de Wagner (1926) y King (1947); b) intersticialmente: es la idea del refl ujo sub-
terráneo (por infi ltración; seepage) de salmueras densas de Adams y Rhodes (1960) y Deff eys 
et  al. (1965), así como del infl ujo subterráneo a través de la barra. Una cuenca evaporítica 
alcanza un estadio estacionario cuando la cantidad de solutos (sales) incorporadas a la misma 
por los aportes es equiparable a la cantidad de solutos que se pierde por precipitación y/o re-
fl ujo. En este estadio de equilibrio se pueden acumular grandes masas de sedimentos evaporí-
ticos que presentarán paragénesis monótonas; de igual forma la composición de la salmuera 
será invariable.

6. Estratifi cación de aguas. En los cuerpos de agua evaporíticos es frecuente la estratifi ca-
ción, que da lugar a unas masas profundas hipersalinas, densas y frías. Estas masas quedan 
separadas de las masas superfi ciales por haloclinas, picnoclinas o termoclinas (horizontes que 
marcan cambios de salinidad, densidad o temperatura de las aguas, respectivamente); un ejem-
plo con estratifi cación de aguas ampliamente conocido es el del mar Muerto (Neev y Emery, 
1967). En tales masas profundas, incomunicadas con la superfi cie, la precipitación sólo puede 
ocurrir por cambios térmicos (seculares) o por el enfriamiento de salmueras densas que oca-
sionalmente se hunden desde la superfi cie. Sin embargo, la precipitación evaporítica masiva 
requiere la desaparición de la picnoclina y la homogeneización (overturn) de las masas de agua. 
Sloss (1969) y Stuart (1973) propusieron posibles mecanismos para superar el efecto de pan-
talla de las masas superfi ciales.

En los lagos someros y con estratifi cación de aguas (meromícticos) es posible el funciona-
miento heliotermal, presentando el agua del fondo una temperatura relativamente alta debida 
a la absorción de la energía solar. Este funcionamiento requiere diferencias de salinidad de al 
menos 15 g/l entre las masas estratifi cadas (Sonnenfeld y Huedec, 1980), por lo que suelen 
desarrollarlo preferentemente las salmueras de los tipos sulfatados y clorurados.
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Figura 15.3. a) Posibles componentes, en términos de caudal (Q), del balance hídrico en una cuenca evaporítica; 
b) Componentes principales del balance de solutos (Q × composición iónica) para el modelo de cálculo a volumen 
constante (basado en Sanford y Wood, 1991). P: precipitaciones. C: composición iónica.
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7. Eustatismo. A gran escala, la alimentación de las cuencas evaporíticas marinas puede 
estar controlada por los movimientos eustáticos de la lámina de agua oceánica, ya sean de 
causa geodinámica o glacio-eustática. Esta observación parece especialmente válida para los 
grandes períodos de acumulación salina en cuencas cratónicas, con distribución mundial y 
marcada isocronía, como los del Pérmico superior y Silúrico superior. Este hecho dio lugar al 
modelo evaporítico de «control eustático» de Clark y Tallbacka (1980). Nuevos puntos de 
vista sobre este particular han sido planteados por Tucker (1991) en relación con los cortejos 
sedimentarios de carbonatos-evaporitas. Por su naturaleza de precipitado ligado a los medios 
confi nados, las evaporitas ocurren preferentemente en los momentos de retirada o depresión 
de la lámina de agua oceánica sobre los continentes (regresión). Sin embargo, existen ejemplos 
bien documentados de formaciones depositadas en una situación global transgresiva o de nivel 
marino alto.

Factores de cuenca

8. Elemento de confi namiento. Como elemento de confi namiento, ya clásicamente se 
concibió la «barra» o «barrera» en la entrada de la cuenca, con un juego más o menos fl uc-
tuante. La naturaleza de dicho elemento puede ser física (umbrales estructurales o morfológi-
cos; acumulaciones clásticas por oleaje, corrientes, etc.), eólica (vientos monzónicos) o bioló-
gica (arrecifes). En estos elementos se han basado los modelos de cuenca «barrada», iniciados 
con G. Bischof y C. Ochsenius en la segunda mitad del siglo xix (Ochsenius, 1877, 1893). 
También puede tratarse de una barra de naturaleza hidrodinámica: es la «plataforma de satu-
ración» de Richter-Bernburg (1955), es decir, áreas muy someras y extensas de mares epicon-
tinentales en las que las salmueras densas sólo realizan trayectorias unidireccionales, sin  retorno.

9. Subsidencia. La existencia de series evaporíticas muy potentes en numerosos centros 
de cuenca ha llevado desde antiguo a la aceptación general del fuerte control ejercido por la 
subsidencia sobre la acumulación salina. Sin embargo, y dada la alta velocidad de sedimenta-
ción de los cloruros (hasta varios cm/año), muchos autores han expresado la necesidad de que 
la topografía profunda o la subsidencia principal en las cuencas sea previa al relleno evaporí-
tico. Ello ha dado lugar a los modelos de cuenca profunda, del tipo propuesto por Schmalz 
(1969).

10. Condiciones anóxicas y actividad sulfato-reductora. Muchas cuencas evaporíticas pre-
sentan condiciones anóxicas en sus estadios iniciales. En estos estadios, que suelen marcar el 
comienzo de un proceso general de confi namiento con estratifi cación de aguas y agotamiento 
del oxígeno del fondo, pueden darse también condiciones euxínicas que llevan a la acumula-
ción de cantidades variables de materia orgánica de origen planctónico (facies black-shales, 
oil-shales, pizarras bituminosas, laminitas orgánicas, etc.), de posible interés energético y altos 
contenidos en elementos metálicos (tipo Kupferschiefer del Pérmico superior europeo). Asocia-
damente a estas condiciones se produce en las cuencas una intensa actividad sulfato-reducto-
ra de origen bacterial, que inhibe la acumulación de sulfato cálcico en el fondo (Neev y Emery, 
1967; Friedman, 1972; Busson, 1978a).

Factores químicos

11. Mecanismos de precipitación. En un proceso natural de eliminación de fase líquida 
por evaporación a partir de un volumen inicial de agua oceánica, la precipitación ocurrirá al 
ir alcanzándose progresivamente los productos de solubilidad (saturación) de las diferentes 
sales disueltas. Además de la saturación, otro mecanismo de precipitación frecuente se debe a 
los cambios térmicos, que afectan principalmente a la solubilidad de los cloruros, en particu-
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lar a la silvita y la carnalita y en menor proporción a la halita. También de interés como po-
sibles mecanismos de precipitación son la mezcla de salmueras con diferentes concentraciones 
(Raup, 1970) y la congelación del agua (en la actualidad precipitan algunos minerales «eva-
poríticos» en las zonas polares). Las soluciones, no obstante, suelen verse afectadas por fre-
cuentes sobresaturaciones que retardan considerablemente la precipitación de las fases mine-
rales. Son también corrientes los casos de precipitación metastable de ciertas fases, que acaban 
transformándose en otras de tipo diagenético, más estables.

12. Lugar de la precipitación. Los modos y ocurrencias de los precipitados químicos en 
los ambientes evaporíticos son muy variados, y conviene hacer las siguientes distinciones: 
a) mineralógica: entre aquellos precipitados que son minerales primarios, en el sentido de ha-
ber nucleado directamente como tal, y los que son secundarios por proceder de la transforma-
ción de una fase precursora; b) de lugar de crecimiento: entre aquellos precipitados subacuosos 
o primarios de crecimiento libre, ya sea en una masa de agua («acúmulos» de fondo, cumula-
tes) o sobre una superfi cie deposicional, y los que crecen en el seno de un material encajante 
de un modo intersticial y penecontemporáneo o diagenético temprano (fi gura 15.4); c) de 
procedencia: entre aquellos precipitados in situ (autóctonos) y los que se han acumulado por 
transporte (alóctonos).

13. Dispositivos de salinidad. En las cuencas confi nadas, la distribución de las isohalinas 
puede hacerse con o sin gradiente lateral de salinidad, dependiendo de las características del 
infl ujo. En las cuencas de desecación total o con sólo alimentaciones esporádicas, así como en 
muchas salinas naturales actuales, es corriente un dispositivo concéntrico de las facies sedi-
mentarias (bull’s-eye pattern). Otras muchas cuencas actuales o fósiles, y en general someras, se 
caracterizan por un marcado gradiente lateral de salinidad que progresa desde la zona de ali-
mentación hasta el extremo distal (dispositivo antero-posterior, asimétrico, o tear-drop pattern), 
permitiendo una precipitación sincrónica de diferentes facies evaporíticas. En este hecho se 
inspiró el modelo propuesto por Scruton (1953), así como la plataforma de saturación de 
Richter-Bernburg (1955) antes citada, y el modelo de «evaporitas de plataforma» de Busson 
(1978a, b). La fi gura 15.5 plantea las dos posibilidades, dentro de un esquema circular idea-
lizado de cuenca (fi gura 15.5a) o de dos dispositivos de plataforma (fi gura 15.5b). Un caso de 
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gradiente lateral de salinidad con fraccionamiento fue propuesto por Branson (1915) para 
algunas cuencas interconectadas y topográfi camente deprimidas (fi gura 15.5c).

14. Barreras hidroquímicas y yacimientos. Entre otros muchos autores, Lagny (1980) y 
Fuchs (1980) insistieron en la importancia de las evaporitas como fi jadores de elementos me-
tálicos y marcadores de yacimientos como consecuencia, en general, de los quimismos radi-
calmente diferentes que existen entre las aguas de infl ujo en una cuenca evaporítica y sus 
propia salmueras. En tales circunstancias, los cinturones periféricos de mezcla pueden actuar 
como auténticas barreras de retención de elementos minoritarios. Eugster (1985) y Kyle (1991) 
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Figura 15.5. Dispositivos de salinidad: a1) dispositivo concéntrico o simétrico (bull’s-eye); a2) dispositivo asimé-
trico (tear-drop) (adaptado de Hsü, 1972). Esquemas de sedimentación evaporítica sobre una plataforma; b1) so-
bre una extensa plataforma somera (Flachenschelf Salinar) (plataforma de saturación); b2) sobre una plataforma 
con depresiones locales profundas (Tiefschelf Salinar). Obsérvese en a2) y b1) el marcado gradiente lateral de 
salinidad (adaptado de Richter-Bernburg, 1955); c) modelo de cubetas conectadas, con desnivel topográfi co y 
fraccionamiento de precipitados (trapped basin model) (adaptado de Branson, 1915).
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han revisado las relaciones existentes entre 
evaporitas y yacimientos metálicos, y diversos 
aspectos de dichas relaciones fueron conside-
rados por Dunsmore (1973) y Renfro (1974). 
La precipitación de algunos sílex también po-
dría responder a mezcla de soluciones en las 
zonas marginales de los lagos salinos (Ortí et 
al., 1997).

15. Solubilidad de los gases. En general, 
la solubilidad de los gases en el agua disminu-
ye al aumentar la temperatura (muchas aguas 
de los ambientes someros sometidas a intensa 
evaporación tienen temperaturas relativamen-
te altas). En las salmueras, además, la solubi-
lidad de los gases va disminuyendo progresi-
vamente con la concentración iónica, lo que 
afecta en particular al CO2 y al O2, de vital 
importancia para las reacciones metabólicas 
de los organismos. El CO2 contenido en una 
solución de salinidad doble de la marina nor-
mal es ya muy bajo. El oxígeno tiene una 
máxima solubilidad (a presión atmosférica y 
25 °C) próxima a 6,0 ml/l para aguas dulces, 
que baja a < 5 ml/l para el agua marina nor-
mal, a unos 3 ml/l para salinidades de 100 g/l, 
y prácticamente a cero para salinidades supe-
riores a 300 g/l. Estos valores aumentan para 

temperaturas inferiores y disminuyen para temperaturas más altas (fi gura 15.6).

SECUENCIAS SALINAS DE ORIGEN MARINO

Secuencias salinas experimentales

A mediados del siglo xix, Usiglio (1849) inició la experimentación de evaporación de agua 
marina orientada a encontrar una secuencia natural de precipitados químicos y minerales. 
Desde entonces la escuela alemana ha desarrollado un gran esfuerzo para fi jar esta secuencia, 
teniendo como objetivo principal la génesis de las capas potásicas del Zechstein centroeuropeo 
y del Oligoceno del Alto Rhin (Alsacia). Entre otras muchas investigaciones, cabe citar las de 
Van’t Hoff  y colaboradores entre 1896 y 1908, y posteriormente las de Boeke, Dänecke, D’Ans, 
Khün, Borchert, Herrmann y Braitsch.

Estos estudios experimentales estuvieron basados en la medida de la solubilidad de los 
diversos minerales salinos en sistemas acuosos simples («diagramas químicos»). Para los dife-
rentes sistemas considerados, los equilibrios químicos fueron calculados, en general, en con-
diciones isotermas de evaporación entre 0 y 110 °C. Las principales condiciones investigadas 
fueron las de: a) equilibrio estable, con fraccionamiento (separación) de los precipitados res-
pecto de las salmueras remanentes; b) equilibrio inestable, con reacción total de los  precipitados 
con las salmueras remanentes en los puntos de transición; c) equilibrio metastable; d) condi-
ciones de equilibrio particulares, como aquéllas en las que intervienen gradientes laterales de 
temperatura o de concentración. Los resultados principales fueron ofrecidos por Borchert y 
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Muir (1964) y Braitsch (1971), y resúmenes en inglés fueron presentados por Phillips (1947) 
y Stewart (1963).

La escuela rusa (Strakhov, 1970; Valyashko, 1972a, b) ha insistido en que las condiciones 
imperantes de precipitación en muchos medios naturales son metastables, por lo que ha uti-
lizado «diagramas de equilibrio solar» basados en numerosas experiencias de evaporación, más 
que en diagramas químicos referidos a cálculos de solubilidad. El interés de estos estudios de 
equilibrio solar reside en que, en efecto, desde los estadios más iniciales de la evaporación 
pueden darse problemas cinéticos y de nucleación y no precipitan o no crecen diversos mine-
rales (dolomita, anhidrita, glauberita, polihalita) que son, no obstante, muy comunes en las 
formaciones evaporíticas antiguas.

Secuencias sin calcio

Según los trabajos de la escuela alemana referida, en los estadios más avanzados de la eva-
poración, es decir, en la cristalización de las sales de K y Mg, puede considerarse un sistema 
pentacomponente: Mg-Na-K-Cl-SO4, además de H2O. En dicho sistema son despreciables las 
cantidades de Ca que puedan estar presentes después de la precipitación del sulfato cálcico. 
Los resultados se representan en un diagrama triangular con extremos de SO4, Mg y K2 (diagra-
ma de Jänecke).

En el caso general de equilibrio estable y con fraccionamiento, aparece toda una serie de 
«zonas» minerales evaporíticas para el conjunto de las isotermas investigadas. De menor a 
mayor concentración, tales zonas son las siguientes:

• Zona de los carbonatos (aragonito, calcita, dolomita).
• A) sulfatos de Ca (yeso, anhidrita, polihalita).
• B) sulfatos de Mg, libres de K (epsomita, blödita, loeweita, kieserita, vanthofi ta).
• C) zonas intermedias con K (picromerita, silvita, kainita, leonita, langbeinita).
• D) carnalita (carnalita, epsomita, bischofi ta, hexahidrita, kieserita).
• E) bischofi ta (bischofi ta, carnalita, epsomita, hexahidrita, kieserita).

En esta zonación se sobreentiende que la halita acompaña a toda la cristalización a partir 
de la propia zona A. Puede observarse que los sulfatos de Mg acompañan igualmente la crista-
lización de todas las zonas siguientes a partir de la propia zona B. Las zonas pueden tener 
subzonas, y para cada subzona los minerales que se presentan en cada isoterma son sólo  algunos 
de los indicados arriba en los paréntesis. En las subzonas D y E siempre se presentan la carna-
lita y la bischofi ta, respectivamente, para todas las isotermas. Para la zona C, el mineral que se 
presenta en todas las subzonas depende de la isoterma, dando entonces nombre a la zona. 
Como ejemplo, la fi gura 15.7 y la fi gura 15.8-1 muestran el caso de la secuencia para la iso-
terma de 25 °C y con equilibrio estable y fraccionamiento. Para el caso de esta misma isoterma, 
las principales variantes respecto al equilibrio estable con fraccionamiento que acaba mos de 
comentar serían las siguientes (Braitsch, 1971, fi gura 27): a) reacción completa en los puntos 
de transición: esta reacción lleva a un depósito fi nal integrado sólo por halita, carnalita y bis-
chofi ta, y b) equilibrio metastable: la paragénesis es más compleja e incluye silvita y epsomita.

Secuencias con calcio

Más recientemente, diversos autores norteamericanos han considerado que en las condi-
ciones de los depósitos naturales es muy probable que se produzcan reacciones entre la solución 
y los sulfatos cálcicos iniciales (yeso, anhidrita) para precipitar otros sulfatos con Ca (glaube-
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rita, polihalita). Así, la solución aún puede contener cantidades signifi cativas de Ca en los 
estadios evaporíticos más avanzados, resultando el sistema hexacomponente: Ca-Na-K-Mg-Cl-
SO4, con H2O (fi guras 15.8-2 a 5).

Tras el avance en los estudios de termodinámica de salmueras (Pitzer, 1973), varios au-
tores han resuelto los procedimientos de cálculo para soluciones electrolíticas en un amplio 
grado de concentraciones (Harvie y Weaver, 1980; Harvie et al., 1984). De ese modo, en el 
equilibrio de la evaporación total a 25 °C del agua marina libre de carbonatos, pero inclu-
yendo el Ca contenido en los sulfatos iniciales, aparecen cambios importantes respecto a las 
predicciones antiguas de la escuela alemana. Así, para el caso de equilibrio estable con reac-
ción completa, en la secuencia de precipitados aparece glauberita como fase estable y desapa-
recen blödita y kainita (fi gura 15.9): la glauberita aparece inicialmente después de la halita 
por reacción entre la anhidrita y la solución; dicha glauberita es luego reemplazada en parte 
por la anhidrita, y ambas, a su vez, por la polihalita; al consumirse totalmente la glauberita, 
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la polihalita sigue formándose a expensas de la anhidrita y coprecipita con los sulfatos mag-
nésicos; al aparecer la carnalita, la polihalita se va consumiendo y sólo queda al fi nal anhi-
drita.

Estos hechos parecen ajustarse más a las paragénesis de algunas secuencias potásicas del 
registro estratigráfi co consideradas como «más completas», como las del Zechstein II europeo 
y la Fm. Salado del Pérmico de Estados Unidos, que se caracterizan por la presencia de glau-
berita y la ausencia de kainita, y por la evidencia petrográfi ca de diversos reemplazamientos 
pseudomórfi cos entre las fases de sulfatos con calcio (yeso, anhidrita, glauberita y polihalita) 
(fi gura 15.8, columna 6). No obstante, para el caso de equilibrio estable pero con cristalización 
fraccionada (fi gura 15.8, columna 2), las secuencias obtenidas con Ca son más similares a las 
predichas con los sistemas desprovistos de Ca (fi gura 15.8, columna 1). Conviene resaltar aquí 
que, de hecho, la precipitación de polihalita infl uye profundamente en la marcha de la evapo-
ración, haciendo que la solución escape del campo de precipitación de la kainita (fi gura 15.10). 
Sin embargo, debido a las difi cultades de nucleación de la polihalita, es también posible en-
contrar secuencias naturales en que no se ha formado polihalita sinsedimentaria, lo cual ha 
condicionado la subsiguiente precipitación de kainita (equilibrio metastable, fi gura 15.8, co-
lumna 4).
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Figura 15.10. Evolución de la evaporación del agua 
marina en función de la precipitación de polihalita, 
proyectada sobre el diagrama de Jänecke en el sis-
tema pentacomponente Na-K-Mg-Cl-SO4 además de 
H2O, a 25°C. La marcha I es la estándar libre de 
Ca. La marcha II implica la reacción de los sulfatos 
cálcicos iniciales con las salmueras para formar po-
lihalita (simplifi cado de Hardie, 1984, fi gura 4).
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Secuencias salinas naturales

Al margen de lo dicho en el párrafo anterior, existen notables divergencias entre las secuen-
cias salinas experimentales y las observadas en las series estratigráfi cas. Las discrepancias o 
«anomalías» más relevantes, ya observadas entre los primeros resultados de la escuela alemana 
(Van’t Hoff  y colaboradores) y las secuencias naturales, son las siguientes: a) la relación anhi-
drita/halita, que es mucho mayor en los depósitos naturales; b) la escasez o práctica ausencia 
de kainita (o de sulfatos magnésicos, en general) en las secuencias naturales, y c) la frecuente 
presencia de silvita en las secuencias naturales, que sólo aparece en las experimentales (equili-
brio estable con fraccionamiento) a temperaturas mayores de 83 °C.

Dado que muchos procesos evaporíticos naturales quedan interrumpidos en los estadios 
iniciales e intermedios, es lógico que las cantidades relativas de carbonato y sulfato cálcico del 
registro geológico sean muy superiores a las que les asignan tanto los cálculos teóricos como 
la experimentación. Aunque proporcionalmente no tanto, la halita está también más represen-
tada en las secuencias naturales. Por el contrario, las zonas de K-Mg están fuertemente discri-
minadas, en particular los minerales con sulfato magnésico y la bischofi ta, existiendo, no 
obstante, un cierto registro estratigráfi co de silvita y carnalita (fi gura 15.11).
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Figura 15.11. Secuencias comparativas de precipitación mineral experimental y natural de agua marina por eva-
poración, referidas a una columna estratigráfi ca de 100 m de potencia: I: secuencia experimental; II: perfi l global 
de los 4 macrociclos del Zechstein europeo; III: promedio de muchas otras secuencias potásicas naturales, en 
las que se manifi esta la defi ciencia en sulfato magnésico (y el exceso de sulfato cálcico); IV: estimación del ex-
ceso en sulfato cálcico para muchas secuencias naturales no potásicas (basado en Borchert y Muir, 1964, tabla 1 
y fi gura 6.5).

Las discrepancias entre las secuencias potásicas experimentales y las naturales han intenta-
do ser explicadas en la literatura de diversas maneras, entre ellas porque: a) la precipitación de 
los minerales originales no ha ocurrido bajo condiciones de equilibrio, sino bajo condiciones 
dinamo-politermales (Borchert y Muir, 1964), es decir, bajo acusados gradientes laterales de 
temperatura y concentración; b) las sales primarias han sido recicladas en las cuencas de un 
modo sinsedimentario desde los bordes a los centros, y c) en la sedimentación de las sales 
marinas han intervenido soluciones de otro origen, que se han mezclado con las salmueras 
oceánicas. En relación con este último punto, Hardie (1984) insistió en que, por el emplaza-
miento de muchas cuencas evaporíticas marinas en los márgenes continentales, es lógico que 
además de agua marina otras soluciones hayan podido contribuir a la precipitación salina, 
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como serían: 1) aguas meteóricas procedentes de las reacciones químicas de alteración; 2) aguas 
(salmueras) de reacción hidrotermal o geotermal, en particular en las evaporitas de rift y de 
las cuencas extensionales; 3) aguas (salmueras) de reacción diagenéticas; 4) aguas (salmueras) 
volcanogénicas, y 5) mezclas de las anteriores soluciones.

Defi ciencia en sulfato magnésico

La anomalía principal entre las secuencias salinas experimentales y las naturales es la defi -
ciencia o incluso ausencia total en muchos depósitos del registro estratigráfi co de las zonas con 
sulfatos magnésicos, ocupando su lugar la halita con sólo cantidades muy pequeñas de mine-
rales como polihalita o silvita. Esta defi ciencia fue referida por algunos autores como «meta-
morfi smo de salmuera» (Borchert y Muir, 1964) y se ha usado como criterio de clasifi cación 
de las secuencias salinas naturales. De este modo, las secuencias potásicas pueden dividirse en 
dos grupos (Hardie, 1984):

a) Ricas en MgSO4. Estas secuencias contienen yeso, anhidrita, halita, polihalita, kieserita, 
kainita, carnalita y bischofi ta. Corresponden a la evaporación directa del agua oceáni-
ca y están caracterizadas por minerales que contienen sulfato magnésico, como poli-
halita, kieserita y kainita. Se encuentran en formaciones del Mioceno (kainita en el 
Messiniense del Mediterráneo), en el Zechstein (polihalita, kieserita, etc.) y en la Fm. 
Salado del Pérmico superior de Estados Unidos (polihalita, kieserita y langbeinita).

b) Pobres o libres en MgSO4. Presentan halita, carnalita y silvita, en ausencia o sólo trazas 
de sales con MgSO4. Yeso y anhidrita están presentes en pequeñas cantidades o pueden 
incluso faltar. Algunas de estas secuencias potásicas contienen cantidades sustanciales 
de taquihidrita, bischofi ta e incluso rinneita (y más excepcionalmente boratos). Estas 
secuencias, que no pueden derivar directamente del agua marina actual, resultan ser, 
no obstante, las más comunes del registro geológico, incluyendo numerosísimas for-
maciones, como las del Triásico superior de Marruecos (silvita, carnalita, bischofi ta, 
rinneita), del Cretácico medio de las cuencas de Brasil, Gabón y Congo (silvita, car-
nalita, taquihidrita), del Cretácico inferior de Th ailandia (carnalita, taquihidrita), del 
Eoceno superior Surpirenaico (silvita, carnalita) y del Oligoceno de Alsacia (silvita, 
carnalita).

Braitsch (1971, p. 97) ya ofreció los resultados del estudio del sistema químico pentacom-
ponente antes referido, pero considerando también diferentes estadios de empobrecimiento en 
MgSO4. Sus investigaciones indican que a mayores defi ciencias de la salmuera marina original 
en esta especie química, únicamente se registra silvita (+ halita) en la zona C, siendo la carna-
lita (+ halita) el único mineral en la zona D. Por otro lado, la silvita es un mineral que apare-
ce frecuentemente en los diagrama solares de equilibrio metastable de la escuela rusa (Valyas-
hko, 1972, fi gura 7) y también se obtiene en la zona de carnalita de los sistemas con Ca en 
equilibrio metastable (fi gura 15.8, columna 5). La búsqueda de una explicación adecuada para 
esta «defi ciencia en MgSO4» —ya sea en magnesio, en sulfato o en ambos— de las salmueras 
marinas ha sido objeto de amplia especulación: a) alteración de evaporitas marinas por aguas 
subterráneas durante el enterramiento, o bien reducción bacterial del SO4

= en los primeros 
estadios de evaporación (Borchert y Muir, 1964); b) precipitación de polihalita en condiciones 
sinsedimentarias (Braitsch, 1971), y c) eliminación del Mg++ por dolomitización de los carbo-
natos (Shearman, 1966).

Los trabajos de Hardie (1984, 1990) consideraron decisiva la incorporación de salmueras 
hidrotermales ricas en CaCl2 y pobres en ión sulfato a las cuencas evaporíticas, en particular 
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a las transtensionales, del tipo rift y strike-slip. En relación con ello, dicho autor mostró las 
estrechas relaciones existentes, tanto en tiempo como en espacio, entre las evaporitas potásicas 
pobres en MgSO4 y: 1) las evidencias de salmueras hidrotermales del tipo clorurado cálcico; 
2) la presencia de depósitos metálicos (Pb, Zn, Cu, Fe, Mn, Ba); 3) la alteración hidrotermal 
de los sedimentos de cuenca (albitización, cloritización, dolomitización, cementación por an-
hidrita, carbonato y sílice), y 4) las manifestaciones térmicas (campos geotermales y altos 
gradientes térmicos regionales). Estos hechos llevan a la progresiva difi cultad de catalogar como 
estrictamente marinas a muchas de las formaciones evaporíticas antiguas, con o sin potasas, 
que hasta recientemente habían sido consideradas marinas «anómalas».

Hartsalzs

En las formaciones potásicas libres de sulfatos magnésicos, las potasas más corrientes son 
ciclos de «silvinita» (capa de halita y capa de silvita) y «carnalitita» (capa de halita y capa de 
carnalita). Por el contrario, en las secuencias naturales que contiene zonas con sulfatos de Mg, 
las litologías de K-Mg son más complejas; de entre los casos que más se asemejan a las secuen-
cias experimentales cabe citar el Zechstein II (Ciclo Stassfurt) y la Fm. Salado del Pérmico 
de Texas-New Mexico. En general, todas estas secuencias se caracterizan por la existencia de 
hartsalzs («rocas salinas duras»). El más abundante es el hartsalz kieserítico, o roca de kieserita-
silvita-halita. El hartsalz langbeinítico y el hartsalz anhidrítico contienen langbeinita y anhi-
drita respectivamente, en lugar de kieserita, además de silvita-halita. Otras litologías corrientes 
en estos depósitos son las rocas de kainita y las de kieserita-halita-carnalita. En todas estas li-
tologías los efectos de diferentes tipos de transformaciones suelen ser importantes (Borchert y 
Muir, 1964; Braitsch, 1971). Una de las transformaciones más comunes es la disolución in-
congruente de la carnalita en una roca de silvita + halita («silvinita transformada»), bajo la 
infl uencia de aguas diagenéticas o meteóricas.

Zonas «comprensivas»

En la práctica, y tal como muestra la fi gura 15.10, muchas secuencias salinas naturales se 
reducen a estas tres «zonas» comprensivas, además de los carbonatos basales cuando éstos se 
presentan: 1) Zona del sulfato cálcico. En ella domina la anhidrita, que a menudo es muy pura. 
En superfi cie se encuentran todos los tránsitos entre ésta y el yeso secundario. A veces está 
presente la polihalita secundaria, ocurriendo todas las gradaciones entre ésta y la anhidrita; 
2) Zona de la halita. En ella la roca halítica puede ser muy pura, aunque también puede con-
tener cantidades pequeñas de sulfatos y algo de material detrítico fi no. Muchas de las potentes 
zonas de halita de los depósitos clorurados tienen más del 90% en NaCl, pero también pueden 
presentarse todos los tránsitos entre ésta y la arcilla salífera o las rocas de anhidrita/polihalita, 
y 3) Zona potásica. La composición de la roca es extremadamente variable, pero casi todas 
contienen halita. Las litologías principales son los hartsalzs, ya referidos, así como las capas de 
silvinita y carnalitita.

Modelos de cálculo a volumen constante

Las secuencias experimentales antes consideradas se referían a la evaporación total de vo-
lúmenes de agua marina fi nitos y sin recarga, no siendo propiamente modelos de cuenca. En 
este sentido, numerosas confi guraciones geológicas e hidrogeológicas de cuenca evaporítica han 
sido presentadas en la literatura para explicar su relleno mineral progresivo y para establecer 
modelos comparativos con las secuencias del registro estratigráfi co. En muchas de estas confi -
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guraciones se ha utilizado modelos de cálculo de balance de solutos con la correspondiente 
previsión cuantitativa de precipitados. Entre estos modelos puede citarse el de Wood y Sanford 
(1990) y Sanford y Wood (1991), por su gran aproximación a las condiciones reales que pre-
visiblemente operan en las cuencas. El modelo referido (fi gura 15.3b) considera un volumen 
constante de solución en una cuenca hidrológicamente «abierta», en la que las entradas com-
pensan las pérdidas de solutos por precipitación y escape de salmueras densas, pudiéndose 
alcanzar situaciones de estado estacionario con la consiguiente acumulación de series evaporí-
ticas potentes. Para el cálculo del balance de los solutos más signifi cativos, el modelo conside-
ra una cuenca marina marginal sometida a una pérdida de agua (Q: caudal) por evaporación 
Qe (aunque sin pérdida de solutos por ello: Qe.0), conectada con el mar abierto del que recibe 
aportes continuos (Qi) de composición equivalente a la del agua marina Ci (solutos: QiCi), con 
aportes fl uviales Qs de composición Cs (solutos: QsCs), y de lluvia Qp de composición Cp (so-
lutos: QpCp). Igualmente, el modelo tiene en cuenta una pérdida de solución Qo —indistinta-
mente por infi ltación intersticial o por refl ujo sobre el umbral— de salmueras concentradas 
de composición Co (solutos: QoCo), así como una pérdida de solutos por precipitación en el 
fondo de la cuenca (P).

El modo de realizar el cálculo de la solubilidad de los minerales es en intervalos regulares 
de tiempo, durante los cuales la solución constituye un fl uido químicamente homogéneo. Se 
asume un mecanismo de cristalización fraccionada, por considerarlo el más representativo para 
las cuencas evaporíticas someras y, posiblemente, aceptable también para las profundas. De 
este modo, la variación en el tiempo de la concentración de cada especie iónica en la salmue-
ra durante la evaporación se describe mediante la ecuación derivada:

d(VCo)/dt = QiCi + QsCs + QpCp – QoCo – P

siendo V el volumen de agua perdido por evaporación en cada estadio de cálculo y compen-
sado por los aportes, y t el tiempo. Ejemplos de la aplicación de este modelo pueden encon-
trarse, entre otros, en los trabajos de Ayora et al. (1994a, b; 1995).

LITOFACIES EVAPORÍTICAS

Litofacies de yeso (primario)

El yeso (CaSO4∙2H2O, sistema monoclínico) es el mineral evaporítico más abundante en 
superfi cie, aunque en profundidad desaparece rápidamente en favor de la anhidrita. El yeso 
tiene un sistema de exfoliación perfecto según (010). Algunas síntesis sobre la sedimentología 
de los depósitos yesíferos fueron presentadas por Shearman (1971), Schreiber y Decima (1976) 
y Schreiber et al. (1976, 1982, 1985). Igualmente, una síntesis sobre las litofacies y petrogra-
fía de los sulfatos evaporíticos se ofreció en Ortí y Rosell (1991, 1997).

Hábitos cristalinos y litofacies deposicionales

En el seno de una masa de agua libre (afl orante) sobresaturada en sulfato cálcico, el yeso 
suele precipitar (fi gura 15.12) en forma de pequeños cristales prismáticos o prismático-acicu-
lares (Edinger, 1973), aunque formas más tabulares son conocidas en los whitenings del mar 
Muerto (Neev y Emery, 1967). Numerosos trabajos han sido dedicados al estudio de las con-
diciones físico-químicas que controlan los precipitados de yeso en laboratorio (efectos de in-
clusiones, temperatura, actividad termodinámica del agua, presencia de compuestos orgánicos, 
etc.), entre los que destacan los de Van Rosmalen et al. (1976) y Cody (1979).
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Sobre un fondo deposicional, los modos de aparición y crecimiento cristalino del yeso son 
las litofacies integradas por gipsilutitas y gipsarenitas, con cristales de tamaños menores de 
1/16 y 2 mm, respectivamente, y las litofacies seleníticas, con cristales de tamaño > 2 mm.
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Gipsilutitas y gipsarenitas

Los depósitos primarios (químicos) de gipsilutitas y gipsarenitas suelen ser laminados o 
bandeados, y en ellos se han acumulado los cristales nucleados en el seno de la masa de agua 
y en la interfase agua-aire, así como directamente en el fondo deposicional. Estas facies pueden 
mostrar granoclasifi cación, ya sea directa o inversa, que suele estar relacionada con la sobresa-
turación: a sobresaturación creciente el tamaño cristalino es menor (secuencia granodecrecien-
te), y a la inversa. Los cristales son desde prismáticos a equidimensionales, ya sea maclados o 
no, y más raramente son aciculares o lenticulares. En las formaciones antiguas, las fábricas 
microscópicas suelen mostrar interpenetración y pérdida de idiomorfi smo por presión-disolu-
ción. Entre las gipsilutitas y gipsarenitas laminadas hay que destacar las facies gipso-microbia-
nas. Muchas láminas de yesos antiguos son estromatolitos más o menos yesifi cados (Rouchy 
y Monty, 1981) o bien alternancias de niveles carbonatados microbianos y láminas de yeso, 
que indican una sucesión en las condiciones ambientales entre etapa de colonización por cia-
nobacterias (dilución) y etapas de mayor concentración con precipitados de yeso. Los hábitos 
cristalinos de estos yesos son tanto idiomórfi cos (prismáticos) como lenticulares. Es frecuente 
encontrar algunas generaciones de mayor tamaño dispuestas más o menos verticalmente entre 
las láminas microbianas.

Litofacies seleníticas

Estas litofacies (cristales de hasta varios m de longitud) suelen crecer en el fondo sedimen-
tario de un modo antigravitativo, aunque son conocidos algunos desarrollos intersticiales 
«hacia abajo». Todos estos cristales se caracterizan por su crecimiento zonado, que les resta 
transparencia. Las litofacies de origen marino mejor conocidas son las del Messiniense medi-
terráneo, caracterizadas por su macla según (100), con el ángulo re-entrante —el formado por 
los dos individuos— apuntando hacia arriba. En las capas, los cristales seleníticos pueden ser 
desde homométricos e idénticamente orientados a heterométricos y desorientados, aunque es 
frecuente observar tendencias evolutivas en tamaño y fábrica en la vertical. Los hábitos de 
estos cristales suelen ser elongados, tanto idiomórfi cos como presentando una superfi cie curva 
que los hace arqueados (fi gura 15.12). Esta última suele corresponder a una cara cristalina 
pasiva y cargada de inclusiones sólidas, mientras que las caras de mayor crecimiento tienden 
a ser planas y transparentes. En todos estos cristales la zonación suele representar una ligera 
dilución del medio, sin llegar a disolver la zona de crecimiento anterior, y con fi jación sobre 
las caras de partículas detríticas o carbonatadas, o de mallas de cianobacterias. Con la siguien-
te etapa de concentración, el sobrecrecimiento del cristal se produce de un modo sintaxial 
continuando el edifi cio, de tal modo que las inclusiones son atrapadas poiquilíticamente dan-
do una zona. Eventualmente la zonación puede ser también debida a la precipitación de ha-
lita, que inhibe el desarrollo de los selenitas. Sólo las etapas de gran dilución disuelven parte 
del cristal, dando una discontinuidad o superfi cie de erosión principal. Un tipo espectacular 
de grandes edifi cios seleníticos de yeso primario, organizados similarmente a los messinienses 
pero según un falso plano de macla, es conocido en el Badeniense (Mioceno medio) de Polo-
nia (Bąbel, 1985, 1987). Las facies seleníticas son también conocidas, ya sean primarias o 
como pseudomorfos, en numerosas formaciones evaporíticas antiguas, el menos desde el Pér-
mico. Las maclas seleníticas según (–101) son bien conocidas en el yeso de la cuenca de París 
(fi gura 15.12). Un caso de selenitas «invertidos», es decir, de macla (100) con el ángulo re-
entrante dirigido hacia abajo, ha sido descrito en el Terciario de la cuenca del Tajo por Rodrí-
guez Aranda et al. (1995).
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Litofacies lenticular intersticial

En el seno de un sedimento encajante, los cristales de yeso de los medios evaporíticos 
tienden a tener hábitos tabulares o lenticulares por el desarrollo preferente de caras curvas 
asociadas a la hemipirámide y a (–102) (Masson, 1955), con tamaños muy variables desde mi-
limétricos hasta de varios decímetros (Eardley y Stringham, 1952), y siendo transparentes o 
zonados (fi gura 15.13). Una organización muy corriente de los cristales es la entrecruzada 

(agregados del tipo «rosa del desier-
to»), aunque con más frecuencia es-
tán individualizados y en disposición 
al azar o siguiendo planos de per-
meabilidad preferente. Algunas dis-
posiciones estratiformes de cristales 
lenticulares pueden confundirse con 
precipitados libres bajo lámina de 
agua. El hábito lenticular de los cris-
tales de yeso ha sido atribuido por 
Cody (1979) a la presencia de sus-
tancias orgánicas diversas en solu-
ción, y muchos ejemplos geológicos 
parecen confi rmar esta idea. Otros 
autores sugieren la presencia de Na+ 
como estimulante de la morfología 
lenticular al difi cultar el desarrollo 
de (–111). Posiblemente, otras causas 
sean la inestabilidad en la sobresatu-
ración de las salmueras o la alternan-
cia entre episodios de dilución (con 
disolución parcial de los cristales) y 

de sobrecrecimiento cristalino. En posición de crecimiento intersticial son conocidas también 
algunas generaciones tabulares o prismáticas (Merritt, 1935), y grandes cristales lenticulares 
«arenosos» que actúan de cemento poiquilítico (Macfadyen, 1950). Se ha citado litofacies 
nodulares de yeso primario (West et al., 1979; Rosell y Ortí, 1992; Gibert et al., 2007) y 
contorsionadas intersticiales (Dronkert, 1977; Handford, 1982) que están integradas por cris-
tales de yeso de grano fi no de hábito desde lenticular a prismático. Crecimientos lenticulares 
han sido documentados por Watson (1985) en las costras yesíferas de origen edáfi co.

Litofacies bioturbada

Un tipo de litofacies propia de ambientes yesíferos continentales es la bioturbada, integra-
da por microcistales lenticulares que rellenan bioturbaciones de origen animal, como galerías, 
y en menor medida de origen vegetal, como raíces (Ortí, 1987, 1988; Rodríguez Aranda, 
1992, 1995; Ortí et al., 2003, 2007).

Depósitos detríticos

Debido a su solubilidad relativamente baja, el yeso tolera transportes cortos —principal-
mente en forma de debris fl ow y mass fl ow— y débiles retrabajados por suave oleaje o acción 
mareal, así como transportes algo más largos en suspensión turbidítica ya sea profunda o so-
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mera. Depósitos clásticos de gipsirruditas son frecuentes entre las facies seleníticas y en oca-
siones incluyen, también como componentes transportados, nódulos de yeso/anhidrita de 
diagénesis temprana (Schreiber et al., 1976; Hardie y Eugster, 1971; Schlager y Bolz, 1977; 
Vai y Ricci-Lucchi, 1977; Peryt et al., 1993; Rodríguez Aranda, 1995; Rouchy y Pierre, 1995). 
Son también conocidas las facies oolíticas de yeso (Kasprzyk y Bąbel, 1986). Facies de pellets 
de yeso de posible origen fecal, que han debido sufrir transportes sólo muy limitados, han sido 
descritas en el Mioceno lacustre de la cuenca de Teruel (Ortí et al., 2003).

Litofacies de anhidrita

La anhidrita (CaSO4; sistema rómbi-
co) es uno de los minerales evaporíticos 
principales y, sin duda, el sulfato más 
abundante en el subsuelo. Su aparición 
en superfi cie es sólo esporádica, puesto 
que con las aguas subterráneas y de per-
colación la anhidrita se hidrata o se di-
suelve. A pesar de esta omnipresencia en 
las cuencas y formaciones evaporíticas, la 
anhidrita es muy difícil de sintetizar en 
el laboratorio e igualmente su presencia 
en los medios actuales es muy escasa. Nu-
merosos autores han estudiado el equili-
brio químico CaSO4-H2O para conocer 
las condiciones teóricas y experimentales 
que gobiernan la transformación mutua 
entre el yeso y la anhidrita. Hardie (1967) 
logró la síntesis experimental de esta úl-

tima y mostró que la temperatura y la actividad termodinámica del agua son los factores prin-
cipales que controlan la precipitación (fi gura 15.14).

Hábitos cristalinos y litofacies

En los ambientes sedimentarios actuales el único ejemplo sufi cientemente descrito de géne-
sis de anhidrita es el de las llanuras supramareales de la costa S del golfo Pérsico: los cristales 
allí son inframilimétricos y están casi íntegramente descompuestos en láminas de exfoliación 
debido a la mutua interacción durante el crecimiento (Shearman, 1966). Este hecho coincide 
con muchas observaciones de rocas anhidríticas antiguas, que se componen de una masa de 
cristales laminares o prismáticos íntimamente entrelazados y más o menos fragmentados. Estas 
particularidades petrográfi cas están facilitadas por la existencia en la red cristalina de este mine-
ral de tres sistemas de exfoliación perfectos, coincidentes con los tres pinacoides (fi gura 15.15).

Litofacies laminadas

La falta de ejemplos actuales con génesis de anhidrita «subacuática» plantea el origen pri-
mario o secundario de este mineral en aquellas formaciones en las que se presenta con litofa-
cies laminadas o fi namente bandeadas, es decir, con litofacies «de cuenca». En ellas, por lo 
general, el grano es muy fi no, especialmente cuando la anhidrita alterna con capas de sal. Es-
tas laminaciones pueden seguirse a lo largo de grandes distancias en las minas o mediante 
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diagrafías de sondeo, y todo parecería su-
gerir que el mineral es primario. Numero-
sas litofacies laminadas de anhidrita y car-
bonatos más o menos bituminosos, de 
gran perfección, han sido citadas en la li-
teratura y discutidos sus orígenes: Todilto 
Gypsum, la Fm. Castile (Anderson et al., 
1972) o la Anhidrita Basal del Zechstein 
2. Todas ellas fueron interpretadas como 
varvas anuales o bien como láminas de es-
tricto control estacional por Richter-Bern-
burg (1964). En la Anhidrita Basal del Ze-
chstein 2, que alcanza sólo una potencia de 
dos metros, dicho autor reconoció unas 
1.200 varvas, muchas de la cuales se ex-
tienden por una superfi cie de más de 105 
km2, teniendo grosores individuales pro-
medio entre 0,1 y 2 mm.

Pero es también posible que estos de-
pósitos laminados sean originalmente de 
yeso prismático-acicular muy fi no, y se 
transformen en cristales de anhidrita de ta-
maño similar con el enterramiento, incluso 
muy somero (Peryt et al., 1993). En las 
láminas de anhidrita que alternan con lá-
minas carbonatadas, es frecuente la locali-
zación en estas últimas de pseudomorfos 
de antiguos cristales de yeso de tamaños 
milimétricos.

La fábrica cristalina de todas estas an-
hidritas laminadas suele mostrar formas 
prismáticas (secciones del tipo lath), aun-
que son también frecuentes las secciones 
cuadrado-rectangulares, compenetradas y 

orientadas relativamente por igual (fábrica pile of bricks). En los sondeos profundos, estas fá-
bricas pueden encontrarse recristalizadas a otras de grano grueso, con desarrollos más o menos 
esferulíticos o porfi roblásticos.

Facies oolíticas preservadas en anhidrita fueron descritas por Van Voorthuysen (1951). Una 
revisión de las clasifi caciones petrográfi cas de la anhidrita y de las terminologías utilizadas en 
la literatura puede encontrarse en Ortí y Rosell (1981).

Litofacies nodulares

Muchas formaciones anhidríticas muestran litofacies nodulares. Éstas presentan una gran 
riqueza de formas, y algunas de las terminologías anglosajonas que las describen se han hecho 
de uso común, como la «estructura enterolítica» para las capas contorsionadas, y la de chicken 
wire para un mosaico nodular, en ocasiones perfectamente poligonal, con restos de sedimento 
encajante más o menos desconexos y relegados a posiciones internodulares. Los nódulos son 
desde milimétricos hasta de varios metros («meganódulos»; Ortí, 1992), y desde subesféricos 
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a deprimidos en la horizontal (por efectos de compactación) o comprimidos en la vertical 
(columnares), por varias causas como: crecimiento competitivo, ajuste a rizocreciones o polí-
gonos de desecación y pseudomorfi smo de cristales seleníticos. Los nódulos pueden ser simples 
o compuestos y es frecuente que hacia su periferia se abran en unidades nodulares menores, 
ya sea radiales, tubulares o subesféricas (fi gura 15.16). Muchas de estas morfologías, aunque 
no todas, son típicas del medio vadoso-capilar, es decir, de sabkhas similares a las descritas en 
el golfo Pérsico, donde se conoce también la presencia de polígonos anhidríticos.
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Figura 15.16. Algunas morfologías nodulares de la anhidrita, todas ellas desarrolladas en el seno de un sedimen-
to encajante aquí no representado; 1: grupo de nódulos; 2: pseudomorfos de cristales lenticulares de yeso; 3: 
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aplastados (deprimidos).

Las fábricas cristalinas de las anhidritas nodulares muestran una mayor variedad que en la 
litofacies laminada. Lo más característico es la presencia de estructuras prismáticas con apa-
riencia fl uidal, debido a la progresiva interacción cristalina al crecer el nódulo. Los cristales, o 
sus láminas de exfoliación, dibujan formas fasciculares o se disponen tangencialmente a la 
superfi cie del nódulo, y se entrecruzan y deforman. Otras fábricas son equigranulares y de 
tamaño cristalino muy fi no. Debido a la alta deformabilidad de la anhidrita, tanto sus litofa-
cies como sus fábricas cristalinas son muy modifi cables por la compactación. Litofacies pseu-
do-laminadas pueden así obtenerse por el aplastamiento con fl uencia de los nodulos, siempre 
que el sedimento encajante sea permeable y no rígido (Shearman y Fuller, 1969). Ryley y 
Byrne (1961) demostraron experimentalmente el origen fl uidal de muchas litofacies anhidrí-
ticas. No es infrecuente la presencia de generaciones de anhidrita de mayor tamaño, claramen-
te bimodales («porfi roblásticas»), entre una matriz más fi na, así como las fábricas fi broso-ra-
diadas y esferulíticas. Machel (1993) ha mostrado la génesis de estructuras nodulares de 
anhidrita a gran profundidad de enterramiento.

Signifi cado ambiental de las litofacies anhidríticas

El trabajo de Maiklem et al. (1969) presentó un primer compendio de las litofacies anhi-
dríticas y, posteriormente, Bebout y Maiklem (1973) usaron estas litofacies como criterio de 
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ambiente deposicional. Por su parte, Shearman (1966) ofreció la primera interpretación de un 
ciclo deposicional de sabkha anhidrítica (facies nodulares y enterolíticas) en una formación 
antigua (Purbeck de Inglaterra). Para el caso de las anhidritas de la cuenca del Zechstein, 
Richter-Bernburg (1972) resumió su distribución e interpetación paleogeográfi ca (fi gu-
ra 15.17). Igualmente, todos los tránsitos posibles entre las litofacies laminadas, nodulares y 
enterolíticas pueden desarrollarse en los taludes de las cuencas por efecto de suaves desliza-
mientos (slumping), de modo que el estudio y la interpretación de estas facies no puede sepa-
rarse de su contexto sedimentológico. Igualmente, muchos crecimientos nodulares de anhidri-
ta entre facies laminadas de la propia anhidrita parecen generarse en profundidad, es decir, 
por debajo de la interfase agua-sedimento y a profundidades de enterramiento variables (Dean 
et al., 1975; Rosell y Ortí, 1980; Richter-Bernburg, 1985; Peryt et al., 1993). Langbein (1987) 
valoró preferentemente los efectos de la cementación y la compactación en la génesis de las 
diversas litofacies de la anhidrita. Anhidritas resedimentadas han sido descritas en el Mioceno 
medio del mar Rojo (Rouchy y Pierre, 1995).

Anhidrita de reemplazamiento y anhidrita cementante

Una gran cantidad de formaciones anhidríticas son de reemplazamiento, ya sea de litologías 
de yeso primario, carbonatadas, u otras. La causa más corriente de la anhidritización del yeso 
es el enterramiento. Como se ha dicho, algunas (o quizá muchas) anhidritas laminadas o ban-
deadas fueron originalmente yeso, y el reemplazamiento es evidente cuando se presentan 
pseudomorfos de pequeñas lentículas de yeso, de rosas del desierto o de grandes cristales sele-
níticos. Un ejemplo de este último caso lo constituye la unidad Pegmatitanhydrite del Zech-
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Figura 15.17. Facies anhidríticas de borde y de centro de cuenca, presentes en el Zechstein germánico. Éstas presentan gran potencia en 
el agua somera y sólo débil potencia en el agua profunda además de estratifi cación fi na y oscurecimiento por sustancias bituminosas. 
1: dolomita-anhidrita; 2: anhidrita masiva; 3: anhidrita nubosa; 4: anhidrita fl aser; 5: anhidrita perlada; 6: anhidrita nubosa; 7: anhidrita 
lineada; 8: anhidrita en hiladas (adaptado y simplifi cado de Richter-Bernburg, 1972, fi gura 5).
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stein, descrita por numerosos autores. Frecuentemente, además de anhidrita, otros minerales 
más solubles, como halita y polihalita, integran los pseudomorfos de los yesos seleníticos pre-
cursores. La anhidritización de las formaciones yesíferas en profundidad está condicionada por 
la temperatura, la presión de fl uidos y la concentración del agua (Jauzein, 1974). Durante el 
enterramiento, el grado geotérmico y la salinidad de las aguas intersticiales pueden controlar 
la rapidez o lentidud del proceso. Durante la subsidencia de las cuencas evaporíticas, la expul-
sión lateral de las salmueras intersticiales cloruradas puede facilitar la anhidritización de sus 
cinturones marginales de yeso.

Por otro lado, algunas formaciones anhidríticas integradas por meganódulos no parecen 
haberse generado en ambientes de tipo sabkha, por el contexto sedimentológico en el que se 
encuentran, pudiendo ser diagenéticas más o menos tardías. Estas formaciones pueden pre-
sentar geometrías nodulares de trazas subvertical, con alturas de hasta decámetros, y parecen 
generadas por la circulación en profundidad de fl uidos concentados y su ascensión por fallas, 
ejes de pliegues, etc. (Ortí y Rosell, 2000).

Los reemplazamientos de las formaciones carbonatadas por anhidrita están descritos am-
pliamente en la literatura, y suele tratarse de procesos sinsedimentarios o diagenético-tempra-
nos ligados a medios evaporíticos. Murray (1964) y Clark y Shearman (1980) han dado de-
talles de este tipo de anhidrita reemplazante sobre carbonatos. Otras veces la anhidrita 
cementa los carbonatos con cristales más o menos poiquilíticos. Orszag-Sperber et al. (1986) 
mostraron un ejemplo de metasomatismo de sulfato sobre carbonatos marinos en el Mioceno 
medio del mar Rojo. Los cementos anhidríticos que se desarrollan en las formaciones sedi-
mentarias pueden ser de origen tanto temprano como tardío, y su estudio suele ofrecer una 
información interesante sobre la evolución diagenética de las cuencas (Sullivan et al., 1994).

Litofacies de halita

La halita (NaCl; sistema cúbico) es el mineral más abundante en las cuencas evaporíticas 
que han alcanzado el estadio clorurado, ocupando por lo general, aunque no siempre, sus 
depocentros y conteniendo ocasionalmente en su seno niveles potásico-magnésicos de gran 
importancia económica. Revisiones de las ocurrencias y texturas de la halita puede encontrar-
se en Handford (1991) y en Lowenstein y Hardie (1985).

Hábitos cristalinos y texturas

Las formas de cristalización libre de la halita en una salmuera natural dependen del grado 
de saturación y del lugar de crecimiento respecto del fondo sedimentario. A saturaciones dé-
biles la halita crece en forma de cubos perfectos y transparentes, totalmente macizos o bien 
con caras sólo ligeramente deprimidas. Estas condiciones suelen imperar en las cristalizaciones 
lentas de invierno y primavera, y también gobiernan algunos crecimientos ocurridos sobre el 
fondo deposicional por el enfriamiento de las salmueras más profundas. A sobresaturaciones 
altas el crecimiento de los vértices y aristas del cubo se hace mucho más rápido que el de las 
caras, y ello lleva al desarrollo de cubos con caras deprimidas y escalonadas, denominados 
hopper crystals, que suelen ser translúcidos por la presencia de inclusiones fl uidas (Dellwig, 
1955) (fi gura 15.18).

En la interfase salmuera-aire, las condiciones que suelen imperar son las de gran sobresa-
turación debido a la fuerte evaporación, con lo que se generan inicialmente cristales cúbicos 
tabulares inframilimétricos (hoppers tabulares). Éstos evolucionan rápidamente hacia la forma 
de tolva (pirámide deprimida con el ápice hacia abajo) que fl ota por tensión superfi cial. La 
unión de estas tolvas da lugar a películas fl otantes (rafts) que se fragmentan en placas y caen 
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al fondo. En el seno de las salmueras, 
las sobresaturaciones fuertes suelen dar-
se en la zona de contacto entre salmue-
ras con diferentes grados de concentra-
ción. De este modo se ha descrito el 
crecimiento de cristales tabulares y cú-
bicos, de tamaño milimétrico (Raup, 
1970).

Sobre el fondo deposicional, la 
morfología de los cristales de halita re-
fl eja las condiciones en que se produce 
el sobrecrecimiento de los cristales hun-
didos desde la interfase aire-agua o des-
de el propio seno de la salmuera. Si pre-
valece la sobresaturación débil, las tolvas 
tenderán a transformarse en cubos ma-
cizos, y en caso contrario continuará el 
crecimiento preferente de las aristas y 
vértices. En este último caso, las tolvas 
individuales pueden desarrollarse de un 
modo desorientado, alcanzando el ta-
maño centimétrico, o bien pueden cre-
cer orientadas del mismo modo, alcan-
zando cada individuo varios centímetros, 
incluso más de un decímetro. Estos so-
brecrecimientos orientados presentan 
dos fábricas principales: a) La más 
 corriente consiste en el desarrollo sub-
vertical de uno de los vértices de cada 
tolva o cubo, generándose una estructu-
ra elongada de tres aristas, confl uencia 
de tres caras deprimidas (pirámide che-

vron) (fi gura 15.18). En el caso de una orientación perfecta de tal fábrica, los cristales se elon-
gan verticalmente de un modo normal a la cara (111) del cubo (chevron fabric; Wardlaw y 
Schwerdtner, 1966); igualmente puede generarse esta fábrica por el crecimiento subvertical de 
una arista paralela al fondo deposicional; b) También se ha citado, aunque más raramente 
(Arthurton, 1973; Dumas, 1988; García-Veigas et al., 1994a) una fábrica de tolvas o cubos 
elongados subverticalmente por el desarrollo de una cara de cubo paralela a la superfi ce depo-
sicional (pirámide hopper, cornet-shaped fabric). Ambas fábricas pueden ser causadas por el 
desarrollo a partir de placas de tolvas hundidas desde la superfi cie, como demostró experimen-
talmente Arthurton (1973), o bien por el desarrollo de cristales generados o acumulados sobre 
el fondo. En este último caso, el desarrollo de fábricas chevron parece responder (Shearman, 
1970) a una selección por el crecimiento competitivo entre una población de cristales des-
orientados (fi gura 15.19). En algunas formaciones antiguas se observa una alternancia entre 
esta fábrica orientada (chevrons) y otra integrada por cristales desorientados y no elongados 
(hoppers).

En el seno de un sedimento encajante, las condiciones de fuerte sobresaturación dan lugar 
al crecimiento de cristales cúbicos esqueléticos o dendríticos, a veces aparentemente deforma-
dos por su adaptación a planos de mayor permeabilidad (estratifi cación, fi suración, etc.). En 

Figura 15.18. Morfologías de cristales de halita de crecimiento libre. 1: tolva (pirámide 
hopper) y sección; 2: cubo (macizo); 3: tabular (tabular hopper); 4: tolva cúbica y seccio-
nes; 5: tolva cúbica sobrecrecida (pirámide trihedral, cristal chevron) y sección.
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ocasiones sólo se les registra como pseudomorfos en calcita, dolomita, yeso o sílice (Llewellyn, 
1968; Handford y Moore, 1976). Pero otras veces el crecimiento intersticial de los cristales de 
halita es lento, alcanzando formas cúbicas de gran tamaño (orden del cm al dm) y transparen-
cia, que suelen desplazar mecánicamente al encajante (displacive halite, halite fénoblastique, 
muddy halite). Entre otros autores, Handford (1982) propuso mecanismos diagenéticos sinse-
dimentarios para explicar esta halita (chaotic mud-halite) a partir de la disolución de halita 
primaria (chevron). Las facies halíticas intersticiales son ampliamente conocidas en las forma-
ciones antiguas, situándose con frecuencia en las «arcillas salíferas», es decir, en el tránsito 
entre las lutitas marginales y las capas salinas de las cuencas. Pero en las formaciones de origen 
muy somero, estas facies pueden ocupar también el centro de las cuencas, con potencias de 
varios cientos de metros, implicando así exposicione subaéreas y la recristalización sinsedimen-
taria de la halita (Moretto, 1987; Dumas, 1988).

Facies oolíticas y pisolíticas de halita (haloolitos) han sido descritas en varios ambientes 
someros (Weiler et al., 1974; Castanier et al., 1992; Tekin et al., 2007).

Inclusiones fl uidas: halita transparente-halita translúcida

Bajo condiciones de fuerte sobresaturación, la halita tiende a retener inclusiones de la sal-
muera y tanto los cristales hopper como los de las fábricas de desarrollo subvertical (chevron) 
suelen estar cuajados de dichas inclusiones. Al microscopio éstas se muestran como una zona-
ción de crecimiento de las caras del cubo. En detalle, las inclusiones se alojan en huecos cú-
bicos (cristales negativos) de la masa salina. En ellos puede reconocerse frecuentemente inclu-
siones bifásicas (burbuja de aire-salmuera; cristal-salmuera) y más raramente trifásicas 
(cristal-salmuera-aire). Otras veces la halita presenta inclusiones de hidrocarburos. La medición 
directa de la salinidad en una inclusión fl uida primaria informa del quimismo de la salmuera 
original.

La apariencia de visu de los cristales de sal con inclusiones es característica: son translúcidos 
y blanquecinos («lechosos», cloudy). Raramente las inclusiones abarcan la totalidad del cristal, 
sino que más bien se limitan a determinadas áreas. Así, un cubo de halita puede tener trans-
lúcido el núcleo, ya sea en forma cuadrada o tabular (hoppers tabulares), o bien sólo una par-
te periférica, o bien las diagonales, etc. (fi gura 15.18). En el caso de las fábricas orientadas, las 
inclusiones se manifi estan por la estructura interna zonada (chevron) de los cristales sobrecre-
cidos.

a)
b)

c)

C2

C1

C3

Figura 15.19. Secuencia deposicional-diagenética de la Salina Ometepec (Baja California). Esta salina ocupa una 
posición supramareal y experimenta la siguiente secuencia idealizada de eventos: Inundación marina sobre la capa 
de halita chevron de la fase brine pool anterior a), la cual es parcialmente disuelta b). Al ir concentrándose este 
agua precipita un horizonte de yeso (C1) y luego una nueva capa de halita chevron (C2) que fosiliza a la anterior, 
respetando sus cavidades de disolución. Al completarse el ciclo con desecación total (fase salt pan) la salmuera 
ha caído a posición intersticial y continúa concentrándose por evaporación capilar, precipitando fi nalmente halita 
transparente (clear halite) en las cavidades como un cemento (C3) (adaptado de Shearman, 1970, fi gura 5).
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Muchos cristales halíticos que precipitan en la actualidad tienen, en efecto, una parte opa-
ca y otra transparente. Este mismo hecho se reconoce en las formaciones salinas antiguas: un 
núcleo de inclusiones y una zona externa transparente. Con frecuencia la zona externa trans-
parente de estos cristales se ha generado por simple sobrecrecimiento sintaxial de los núcleos 
con inclusiones, llegando a cementar totalmente la roca halítica. Este proceso, ocurrido en el 
fondo sedimentario o en el enterramiento inicial, está favorecido por la alta porosidad que 
presentan originalmente los depósitos halíticos.

En muchas rocas salinas antiguas que se generaron en ambientes someros, la observación 
al microscopio indica que algunas áreas transparentes no son originales, sino que proceden de 
la recristalización o del relleno, vía disolución-reprecipitación, de los cristales originales. Estas 
áreas transparentes secundarias nos informan, pues, de los mecanismos diagenéticos que han 
afectado a los depósitos halíticos. El contenido en Br de las generaciones de halita transparen-
te secundaria suele ser diferente del que presenta la sal primaria, y con frecuencia es superior 
(Wardlaw y Schwerdtner, 1966). El caso ofrecido por Shearman (1970) en la Salina Ometepec 
(Baja California) es muy ilustrativo a este respecto, al combinarse en un ejemplo actual un 
mecanismo cíclico sedimentario-diagenético, que puede ser interpretado mediante la observa-
ción conjunta de los hábitos cristalinos y la presencia de inclusiones (fi gura 15.19). Lowenstein 
y Hardie (1985) han ofrecido criterios texturales y secuenciales para distinguir las formaciones 
halíticas someras del tipo salt-pan.

Rocas salinas. Halita bandeada

En algunas formaciones halíticas generadas en ambientes profundos se desarrolla una al-
ternancia distintiva entre bandas de halita transparente y bandas de halita de inclusiones (fi -
gura 15.20b). Las primeras suelen tener el tamaño cristalino mayor que las segundas, lo que 
sugiere una cristalización lenta sobre el fondo. El contenido en Br puede separar igualmente 
los horizontes de inclusiones respecto de los transparentes. Czapowski (1983, 1987) ha mos-
trado un ejemplo de halita bandeada integrada por grandes cubos transparentes de disposición 
paralela a la estratifi cación, que presumiblemente se han desarrollado por crecimiento lento 
en el fondo de la cuenca del Zechstein 1 (fi gura 15.20). Pueyo (1975) y Nurmi y Friedman 
(1977) consideraron este hábito de la sal como de crecimiento en el fondo de cuenca, siguien-
do a Dellwig (1955).

La mayoría de formaciones halíticas antiguas se caracterizan por ser muy puras (hasta más 
del 95% en NaCl) y mostrar un bandeamiento o ciclicidad del orden centimétrico o decimé-
trico, que viene dado por la interacción de un horizonte o nivel de insolubles que delimita las 
bandas propiamente halíticas. Estas últimas suelen estar compuestas por cristales de halita 
acompañados sólo por cantidades muy pequeñas de sulfatos, en general como cristales infra-
milimétricos de anhidrita y polihalita. Los cristales de halita son relativamente homométricos, 
desde < 1 mm hasta 1 cm, aunque ocasionalmente muestran cierta granoclasifi cación (fi gu-
ra  15.20b). Estos cristales pueden ser transparentes o presentar áreas con inclusiones. Las 
bandas halíticas dominantemente transparentes son denominadas clear halite y las integradas 
dominantemente por halita de inclusiones cloudy halite. Es frecuente que en un mismo ciclo 
se sucedan en la vertical dos tipos texturales halíticos, es decir, sal transparente y algún tipo 
de sal translúcida (con hoppers o chevrons). La coloración de las bandas halíticas es muy poco 
variada, tendiendo en general a incolora o débilmente grisácea, aunque en el caso de encajan-
te lutítico rojo se tiende a esa tonalidad.

A pequeña escala, la ciclicidad en las rocas salinas viene dada por la acumulación en el 
nivel de insolubles de arcillas y sulfatos, y en mucha menor proporción también de carbonatos 
y materia orgánica (fi gura 15.20a). Este nivel puede presentarse como un horizonte bien de-



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

704

Figura 15.20. Algunos ciclos 
típicos de las formaciones eva-
poríticas. A) (a) Fm. Castile 
(Delaware Basin, Pérmico, Es-
tados Unidos). Grosores nor-
males de ciclo: 0,5 a 3 mm. 
A: anhidrita, en láminas de 0,2 
a 7 mm, promediando 1,6 mm. 
C: calcita bituminosa, en lámi-
nas de promedio inferior a 0,8 
mm. (b) ciclos Jahresringe (Äl-
tares Steinsalz, Zechstein 2, 
ciclo Stassfurt, Pérmico supe-
rior alemán), con un grosor de 
entre 3 y 15 cm. H: halita; A: 
anhidrita. (c) Ciclos de silvinita 
(cuenca potásica Catalana, 
Eoceno superior; según Pueyo, 
1975). S: silvita; H: halita. B) 
Ciclos halíticos primarios y dia-
genéticos: 1 y 2: ciclos de la 
sal entre las capas de carnalita 
del Miembro salífero superior 
(sales de techo) de la cuenca 
potásica Navarra del Eoceno 
superior (según Rosell, 1983); 
3: ciclo de la sal entre las ca-
pas de silvinita, en la cuenca 
potásica Catalana del Eoceno 
superior (según Pueyo, 1975); 
4: ciclo halítico del Zechstein 
1 de Polonia (Pérmico superior) (según Czapowski, 1987); 5: ciclo halítico del Miembro salino inferior (sal vieja) de la cuenca potásica Ca-
talana del Eoceno superior, en el sondeo de Puigreig (según Busquets et al., 1985); 6: ciclo salino diagenético del Keuper Inferior de Lore-
na (según Geisler-Cussey, 1985). C) Ciclos de niveles salíferos del Keuper Inferior de Lorena, y trazo de sus halosecuencias basadas en los 
contenidos en Br (adaptado de Geisler-Cussey, 1985, fi g. 67): izquierda: ciclo primario de sal «clara», secuencia química simétrica respec-
to al Br, cuyos contenidos oscilan entre 70 y 120 ppm. La sal clara se compone dominantemente de halita de inclusiones («lechosa»); el 
nivel arcilloso basal apenas contiene halita intersticial; derecha: ciclo primario-diagenético, con un nivel detrítico-químico y Br-decreciente 
más desarrollado en la base. Este nivel se genera porque, tras la deposición del ciclo completo, cristaliza la halita oscura (fenoblástica) 
intersticialmente en diagénesis inicial, a partir de salmueras enriquecidas en Br, resultando un nivel arcilloso (detrítico) rico en sulfato y 
halita diagenéticos. Los contenidos en Br de esta sal oscura oscilan entre 120 y 200 ppm. Este ciclo es una representación más completa 
del anterior B6.
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fi nido entre la sal, del orden del mm o del cm de grosor, o como un horizonte discontinuo y 
difuso. Suele haber dos tipos principales de niveles de insolubles: a) Nivel de insolubles do-
minantemente sulfatado. Bajo el término Jahresringe se designó en Alemania las formaciones 
halíticas del Zechstein que presentan una ciclicidad perfecta entre banda halítica y nivel anhi-
drítico de insolubles, este último muy plano-paralelo y de sólo algunos mm de grosor. La 
disposición se atribuyó a ciclos anuales (Richter-Bernburg, 1955). Muchas otras formaciones 
halíticas presentan este tipo de bandeamiento, cuyo grosor de ciclo es compatible con el de la 
deposición estival en muchos ambientes halíticos actuales (entre 5 y 15 cm) (fi gura 15.20b). 
Otro caso particular de nivel de insolubles lo constituyen aquellas formaciones halíticas que 
presentan nódulos subesféricos de anhidrita del tamaño del mm o del cm, ligados al nivel de 
insolubles arcillosos más o menos halítico (Ortí y Pueyo, 1977, fi gura 29); b) Nivel de inso-
lubles dominantemente lutítico. Éste puede contener los sulfatos, ya sea mezclados íntima-
mente entre el sedimento fi no siliciclástico o bien segregados sensiblemente en láminas. La 
halita puede también desarrollarse en el seno del nivel de insolubles, pudiendo entonces ser 
similar a la de la banda halítica o bien presentar ciertas diferencias: mayor talla y transparencia, 
así como mayor idiomorfi smo (como grandes cubos, en general). Esta «banda halítica de in-
solubles» suele mostrar la tonalidad correspondiente a las arcillas que contiene, y por eso en 
ocasiones se le ha designado en la literatura como «sal gris» o «sal oscura». Es frecuente obser-
var que esta sal cúbica corta o desplaza a las laminaciones, siendo de crecimiento diagenético 
(halita «desplazante» o fenoblástica).

Desde el punto de vista de los contenidos en Br puede citarse dos casos (fi gura 15.20b, c): 
1) el contenido en la banda halítica de insolubles es sistemáticamente inferior que en la banda 
halítica, y 2) es sistemáticamente mayor. El primer caso ilustra la dilución relativa de la salmue-
ra halítica con la entrada de detríticos fi nos, con esporádicas reprecipitaciones, siendo el caso 
de la «sal gris» de la cuenca potásica catalana del Eoceno en los sondeos implantados fuera de 
la zona potásica. El segundo caso indica una historia de diagénesis temprana más compleja li-
gada a cada ciclo, con una cristalización, entre los insolubles, de sal enriquecida en Br por la 
disolución previa de parte de la banda halítica. La fi gura 15.21 ofrece dos ejemplos de las facies 
halíticas (halita chevron y halita cúbica transparente), según la profundidad de cristalización.

Capas halíticas con niveles potásico-magnésicos

A altas concentraciones de las salmueras (> 350 g/l) la halita precipita actualmente en las 
salinas marítimas de evaporación, aunque de un modo ya muy limitado, como cubos de algu-
nos mm, ya sea macizos o con caras algo deprimidas, pero no con morfologías de tolva (hoppers) 
ni de cubos esqueléticos. Por otro lado, la sal que acompaña a los niveles potásicos en las for-
maciones antiguas, dando capas cíclicas, suele tener igualmente hábito cúbico, tamaño milimé-
trico o inferior, y ser más o menos homométrica y desorientada; granoclasifi caciones directas o 
inversas están también presentes. Pueyo y San Miguel (1974) y Rosell y Ortí (1981-1982) die-
ron detalles petrográfi cos de esta sal en la cuenca potásica Surpirenaica del Eoceno. Los ciclos 
de los depósitos potásicos, en general, pueden llegar a ser muy perfectos, como ocurre con los de 
silvinita de las cubetas potásicas surpirenaicas (fi gura 15.20). La fi gura 15.21a ofrece un caso 
de interpretación somera de los depósitos potásicos. Una distribución general de facies evapo-
ríticas en un esquema de margen somero-cuenca profunda se ofrece en la fi gura 15.22.

Halita recristalizada tectónicamente

En las formaciones halíticas tectonizadas es frecuente encontrar auténticas brechas de sal 
y de niveles de insolubles. En general, la sal está recristalizada, habiendo aumentado de tama-
ño cristalino y habiendo perdido sus núcleos o áreas zonadas de inclusiones fl uidas. Estos 
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Figura 15.21. Ejemplos interpretativos de sedimentación de facies de cloruros en la cuenca evaporítica de Mi-
chigan, Grupo Salina (Silúrico superior). a) corte idealizado de la parte NW de la cuenca durante la deposición 
de la mitad inferior de la unidad evaporítica A-1, antes de la desecación casi total y precipitación de silvinita. 
Facies deposicionales y diagenéticas; b) Corte N-S de la unidad evaporítica A-1 en su estadio fi nal (adaptado de 
Nurmi y Friedman, 1977, fi guras 15 y 16).

Figura 15.22. Esquema, sin escala, de los 
diferentes ambientes de una cuenca eva-
porítica marina, con algunas indicaciones 
sobre el carácter de los precipitados (in-
tersticiales o subacuáticos) y otros sedi-
mentos evaporíticos, y del reparto de lito-
logías (arcillas bituminosas, carbonatos, 
sulfatos, cloruros); (*): cristales de cloru-
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crecido directamente sobre el fondo.
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efectos son muy característicos en los diapiros y en las muestras de sondeos de la sal triásica 
de la Península Ibérica (Ortí et al., 1996), así como en la «sal vieja» de la cuenca potásica ca-
talana del Eoceno (Pueyo, 1975).

Halita clástica

Aunque con mucha menor frecuencia que en los sulfatos, en los cloruros de las grandes 
formaciones salinas antiguas son conocidos depósitos de transporte en masa. Slaczka y Kolasa 
(1985) han ilustrado abanicos submarinos compuestos casi íntegramente por depósitos halíti-
cos en el Badeniense (Mioceno medio) del borde S de la cuenca de antepaís carpático.

Litofacies de glauberita

Las litofacies que presenta este mineral, muy frecuente en los Terciarios lacustres de la 
Península Ibérica, son comparables a las del conjunto que ofrecen el yeso primario y la anhi-
drita. Por un lado, la glauberita presenta litofacies cristalinas de precipitación tanto subacuosa 
(laminadas, bandadas) como intersticial (muddy, caóticas). Algunas láminas incluso muestran 
gradación de origen químico en el tamaño cristalino. Por otro lado, presenta litofacies nodu-
lares y enterolíticas similares a las de la anhidrita; en particular son muy frecuentes las litofacies 
contorsionadas. Visiones generales de estas litofacies y de las microestructruas de la glauberita 
han sido ofrecidas en diversos trabajos (Ortí et al., 1979; García del Cura et al., 1979; Ortí y 
Rosell, 1997; Ortí et al., 2002; Salvany et al., 2007). Una discusión de los posibles orígenes 
(diagenético vs primario) de la glauberita puede encontrarse en Ortí (2000).

Litofacies y ciclicidad

La ciclicidad es, como se ha visto, una característica de las facies evaporíticas, registrándo-
se los ritmos o ciclos a diferentes escalas de grosor: microciclos (orden del mm), ciclos (orden 
del cm o de pocos dm), submacrociclos (orden del m al Dm) y macrociclos (orden del Dm 
al Hm), estos últimos expresando la idea de megasecuencia, megaciclo, ciclotema o gran ciclo 
evaporítico. Así, la secuencia evaporítica de la cuenca potásica catalana del Eoceno responde 
a un solo macrociclo, de hasta casi 300 m de potencia, mientras que la del Zechstein europeo 
presenta cuatro o cinco macrociclos, algunos con submacrociclos. Los macrociclos pueden 
equivaler, en primera aproximación, a las secuencias de tercer orden.

En algunos ciclos, y aún dentro de una misma litología evaporítica, es posible conocer la 
evolución de las salmueras basándose en criterios geoquímicos o de litofacies y texturas. El 
término «halosecuencia» puede usarse, en el sentido de «ciclo salino», para ilustrar la evolución 
en la vertical de las salmueras originales y su concentración respecto a la salinidad marina 
normal, independientemente de si ello queda o no refl ejado mediante la precipitación de una 
nueva fase sólida. Perfi les Br-crecientes y Br-decrecientes en la halita, o bien Sr-crecientes y 
Sr-decrecientes en los yesos primarios, ambos en formaciones marinas, informan sobre la pre-
sencia de halosecuencias positivas (hacia concentraciones progresivas) o negativas (hacia dilu-
ciones).

Los ciclos evaporíticos pueden ser simétricos o asimétricos. Los simétricos están represen-
tados en muchas formaciones marinas (carbonatos-sulfatos-cloruros-sulfatos-carbonatos) e in-
dican, en general, una progresiva depresión (y concentración) en la lámina de agua por eva-
poración, seguida de una recuperación (y dilución). Los ciclos asimétricos son más frecuentes 
e implican, también por lo general, una evolución desde un cuerpo de agua con salinidad 
normal, o dilución en la base, hasta un cuerpo altamente hipersalino al techo, que suele ter-
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minar con una discordancia. Esta es la idea de la halosecuencia creciente (positiva), que acaba 
con exposición subaérea y horizonte de disolución, y que responde, por ejemplo, al relleno de 
una salina costera que ha evolucionado a partir de un lagoon en fase regresiva. En el caso de los 
complejos de playa-lake (ver sección última), la halosecuencia positiva responde al ciclo de 
inundación extensiva (fase lago)-desecación (fase fi nal de playa). Se trata, en general, de se-
cuencias de somerización (shallowing) que acaban con encostramiento salino y que son la 
expresión de una situación regresiva.

DIAGÉNESIS (YESO, DOLOMITA, SÍLICE, AZUFRE). METAEVAPORITAS

Yeso secundario

Una gran cantidad de formaciones yesíferas afl orantes en la superfi cie terrestre proceden 
del reemplazamiento in situ, por hidratación, de formaciones anhidríticas de subsuperfi cie. La 
hidratación de la roca anhidrítica se inicia a través de los planos de mayor permeabilidad (es-
tratifi cación, fi suración y fracturación, superfi cies de nódulos, etc.) y progresa hacia el interior 
de la roca anhidrítica. Esta hidratación puede ocurrir en una sola fase o en estadios sucesivos, 
y suele estar controlada por los niveles freáticos regionales. Se desarrollan de esta manera varios 
sistemas de hidratación: a) «por venas», que atraviesan la roca anhidrítica en todas direcciones; 
b) «concéntricos», al avanzar las generaciones de hidratación de un modo centrípeto y progre-
sivo hacia el interior de las masas anhidríticas más impermeables, y c) «masivos», en los que 
el yeso avanza como un frente, sin dejar estructuras de su paso a través de la roca anhidrítica.

Aparentemente las texturas del yeso secundario son relativamente sencillas, pero observadas 
en detalle se tornan sumamente complejas (West, 1964; Holliday, 1970; Shearman et al., 1972; 
Mossop y Shearman, 1973; Ortí, 1977). Puede distinguirse tres variedades texturales princi-
pales de yeso secundario: porfi roblástica, alabastrina y megacristalina (Ortí, 1977). En ellas los 
cristales prácticamente nunca están maclados y suelen presentar inclusiones residuales (relictas) 
de anhidrita, en particular en las variedades porfi roblástica y megacristalina. Las tres variedades 
presentan todos los tránsitos texturales posibles entre sí.

Un aspecto importante de la hidratación de la anhidrita en las diferentes variedades de 
yeso secundario citadas es que el proceso geológico ocurre sin modifi cación alguna de las lito-
facies, dejando intactos todos sus detalles. Numerosos ejemplos de campo y sondeo (preserva-
ción perfecta de laminaciones, de pseudomorfos, de micronódulos, etc.) corroboran este hecho 
e indican que el proceso suele operar de un modo isovolumétrico (Mossop y Shearman, 1973), 
es decir, sin hinchamientos ni deformaciones de la roca, expulsándose en solución el exceso 
de sulfato cálcico generado. La fi gura 15.23a muestra una síntesis petrográfi ca de las observa-
ciones realizadas en los sondeos del Trías del Baix Ebre (Ortí y Bayó, 1977): nótese el cambio 
con la profundidad de las variedades porfi roblásticas y alabastrinas del yeso secundario.

La existencia de un ciclo geológico del sulfato cálcico, con yeso primario en la fase depo-
sicional, anhidrita en la de subsidencia y enterramiento profundo, y yeso secundario en la de 
exhumación fi nal, es conocida desde antiguo. Murray (1964) ofreció una primera síntesis del 
proceso, de gran interés petrográfi co. La temperatura, presión de confi namiento y salinidad 
de las aguas intersticiales y de percolación son los factores que controlan la transformación. 
Sin embargo, todo un ciclo similar puede ocurrir ya cerca de la superfi cie en fase diagenética 
temprana (en el ambiente sabkha). Algunos ejemplos de la relación entre la anhidrita/yeso 
secundario y la anhidrita/yeso primario se ofrecen en la fi gura 15.23b, c, d.

Cabe fi nalmente insistir en que, en las formaciones del Terciario continental ibérico, se 
desarrolla en superfi cie un tipo particular de yeso secundario que procede del reemplazamien-
to (disolución incongruente) de la glauberita. Además de las texturas cristalinas antes citadas, 
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este yeso secundario presenta otras propias (y aparentemente exclusivas) que pueden ser usadas 
como diagnóstico de provenencia glauberítica (Ortí et al., 1995, 2003; Ortí, 2000).

Dolomitización en ambientes evaporíticos

La dolomita es un mineral muy común en los ambientes y formaciones evaporíticos, sien-
do considerado como «típicamente evaporítico» por algunos autores. En algunos ambientes 
actuales se encuentran dolomitas modernas de origen diagenético temprano, pero son poco 
importantes y presentan una distribución irregular. Es mucho más frecuente la presencia de 
dolomita en las formaciones antiguas, como unidades litoestratigráfi cas muy potentes (dolo-
mías), con texturas cristalinas diagenéticas tardías. De entre los numerosos modelos de dolomi-
tización propuestos en la literatura, sólo unos pocos, aquéllos basados en el «refl ujo de salmue-
ras», tienen una clara relación con ambientes evaporíticos marinos (Warren, 1989).

En las sabkhas de Abu Dhabi (golfo Pérsico) existe dolomita como mineral diagenético, 
aunque ocupa una posición muy superfi cial. Ésta ocurre en el seno de los sedimentos supra e 

Figura 15.23. Relaciones entre yeso 
secundario-anhidrita, y entre yeso se-
cundario-yeso primario: a) columna re-
presentativa del modo de ir aparecien-
do el yeso secundario hacia la 
superfi cie en los sondeos del Triásico 
del Baix Ebre (Ortí y Bayó, 1977). A 
mayor profundidad se ve aparecer en-
tre la anhidrita los porfi roblastos en 
primer lugar; superiormente aparecen 
las venas porfi roblásticas y las alabas-
trina; fi nalmente el yeso alabastrino 
domina cerca ya de la superfi cie. La 
zona más superfi cial muestra conjun-
tamente todos estos componentes tex-
turales de hidratación; b) sucesión del 
Mioceno de Vilobí del Penedés (Barce-
lona). La discontinuidad separa un te-
cho de yeso primario (gipsarenita quí-
mica) de toda una columna inferior de 
yeso secundario, el cual exhibe dife-
rentes variedades texturales en la ver-
tical. La historia diagenética de esta 
columna inferior de yeso secundario, 
que muestra un ciclo del sulfato cálci-
co completo, es anterior a la deposi-
ción de la gipsarenita, que no ha sido 
afectada por anhidritización de enterra-
miento; c) sucesión evaporítica pa-
leógena de la cuenca de Carpentras 
(Vaucluse, SE de Francia) (esquema 
basado en Truc, 1983). El yeso prima-
rio selenítico (1) está interrumpido ver-
ticalmente por columnas de yeso me-
gacristalino secundario (2) que afectan 
de diferentes modos al yeso primario. 
En ocasiones, el eje central de la co-
lumna está ocupado por grandes nódu-
los de yeso alabastrino secundario (3); 
d) sucesión messiniense de San Miguel 
de Salinas (Alicante). Disposición es-
tratiforme y vertical de nódulos alabas-
trinos y megacristalinos, que reempla-
zan al yeso selenítico primario (basado 
en Ortí y Shearman, 1977, fi g. 34).
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intermareales y en mucha menor cantidad en los submareales (Illing et al., 1965), pero está 
ausente en los sedimentos de lagoon y en el seno de los tapices microbianos vivientes. La do-
lomita, con tamaños cristalinos de unas pocas micras (1-5 μm), se genera por debajo de la 
superfi cie de la sabkha progradante, en horizontes de distribución irregular y de potencia in-
ferior a 1 m, en general, y hasta profundidades de 2 a 3 m. Esta dolomita es estequiométrica-
mente pobre y reemplaza al aragonito, y quizá también a la calcita magnesiana.

La dolomita de estas sabkhas se genera a lo largo de las áreas de máximo refl ujo de la sal-
muera densa hacia el mar, es decir, paralelamente a la linea de costa, en la proximidad a los 
canales mareales y cerca de las islas-tómbolo (fi gura 15.24). El mecanismo de refl ujo de la 
sabkha (Patterson y Kinsman, 1982) implica estos pasos: 1) el agua marina del lagoon inunda 
la llanura de la sabkha durante las tormentas y mareas excepcionales; 2) este agua se concentra 
por evaporación, precipitando aragonito; seguidamente se hunde en el sedimento; fi nalmente, 
y a partir de esta solución, la evaporación capilar induce la precipitación de yeso/anhidrita; 3) 
la salmuera densa intersticial, que queda con una alta relación Mg/Ca, realiza un refl ujo sub-
terráneo hacia la costa, dolomitizando el fango aragonítico.

a)

b)

LAGOON
SABKHA

SABKHALAGOON

ISLA

Zona de dolomita
penecontemporánea

Canal mareal

Zona de formación de dolomita

Figura 15.24 Esquema de las zonas de formación de dolomita en la sabkha holocena de Abu Dhabi, golfo Pérsi-
co: sabkha a) y canales mareales b). Adaptado de Patterson y Kinsman, 1982.

Ello no obstante, Hsü y Schneider (1973) propusieron un mecanismo de refl ujo subterrá-
neo inverso, desde la costa hacia el interior de la sabkha, guiado por el «bombeo evaporítico» 
en la misma. Warren (1989) ha expresado una opinión contraria a este mecanismo, que es 
compartida por otros muchos autores. McKenzie et al. (1980) indicaron la complejidad del 
funcionamiento hidrológico de la sabkha, en la que pueden distinguirse en detalle varios acuí-
feros y acuitardos independientes entre sí.

El mecanismo de dolomitización por refl ujo de salmueras (brine refl ux) conocido en las 
plataformas marinas antiguas es similar al descrito para la sabkha, pero a escala mucho mayor. 
Se aplica para explicar la formación de extensas unidades dolomíticas secundarias, que mues-
tran una clara relación con las evaporitas de plataforma. Inicialmente el mecanismo fue pro-
puesto por Adams y Rhodes (1960) bajo el término seepage refl ux en la cuenca pérmica de 
West Texas (Estados Unidos), estando basado: 1) en el desplazamiento de las aguas intersticia-
les de los sedimentos carbonatados permeables del lagoon por las salmueras densas post-sulfa-
tadas de la plataforma, y 2) en la alta relación Mg/Ca de estas últimas (fi gura 15.25a).
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Los intentos de encontrar ambientes actuales en los que este mecanismo sea operativo han 
obtenido pobres resultados, tanto en el lago Pekelmeer (Isla Bonaire, Caribe: Deff eyes et al., 
1965; Lucia, 1968; Sibley, 1980), como en Fuerteventura (Islas Canarias: Müller y Teitz, 
1971), y en la costa de San Andrés (Kocurko, 1979). En todos estos ambientes los refl ujos 
actuales, cuando operan, lo hacen a muy pequeña escala y a lo largo de una línea de costa. La 
imposibilidad de explicar con el actualismo los numerosos e innegables casos geológicos de 
refl ujo de salmueras dolomitizantes en los carbonatos de plataforma antiguos no parece inva-
lidar el mecanismo en sí mismo: el problema puede ser simplemente de escala. Warren (1989) 
ha insistido en que la importante carga hidráulica necesaria para hacer circular salmueras a lo 
largo de tales plataformas pudo obtenerse gracias a su gran extensión, a los enormes volúmenes 
de salmueras densas generadas y a la frecuencia de las oscilaciones marinas que condicionarían 
el drenaje subterráneo de aquéllas hacia mar abierto.

La intervención de procesos evaporíticos en otros modelos de dolomitización marina es 
menos importante, o cuanto menos, más discutible. En el caso de la dolomita del área Coo-
rong, Warren (1989, 1991) ha mostrado claramente el origen continental del agua de alimen-
tación en estos lagos. Este autor también ha insistido en el contexto evaporítico de esta im-
portante ocurrencia de dolomita («dolomita evaporativa»), con la presencia de lagos yesíferos 
de agua marina inmediatamente adyacentes a los lagos dolomíticos referidos. Esta dolomita 

a)

b)
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LAGO (continental)
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Figura 15.25. a) Esquema, sin escala, de dolomitización por refl ujo de salmueras en plataformas antiguas, corres-
pondiente al caso de las dolomías pérmicas de West Texas (simplifi cado de Adams y Rhodes, 1960, fi gura 4). 
b)  Esquema del ambiente evaporítico de transición en el área Coorong (South Australia) con dolomitización a 
partir de aguas continentales y de mezcla marino-continental (adaptado de Warren, 1989, fi gura 5.3-C).
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parece haberse formado por la evaporación de aguas continentales subterráneas, ricas en Mg, 
conducidas a subsuperfi cie al resbalar sobre una cuña de agua marina densa que ocupa una 
posición intersticial (fi gura 15.25b).

Los modelos de dolomitización por sulfato-reducción bacterial consideran que el proceso 
está controlado por el nivel de SO4 en la solución, más que por la razón Mg/Ca. Este he-
cho  está de acuerdo con la interpretación de Baker y Kastner (1981), según la cual niveles 
altos de sulfato, como los encontrados en las aguas intersticiales de los sedimentos ricos en 
materia orgánica que sufren sulfato-reducción bacterial, crean condiciones apropiadas para la 
formación de dolomita. La existencia frecuente de situaciones anóxicas con sulfato-reducción 
bacterial en las etapas pre-evaporíticas de muchas cuencas permite considerar a estos modelos 
como aptos para la aparición de cantidades muy limitadas de dolomita, que mostrarán bajos 
valores de d13C, en general.

Los modelos de dolomitización por enterramiento profundo explican, en su forma más 
simple, la formación de dolomita por la migración ascendente de fl uidos calientes, ricos en 
Mg y en materia orgánica. En general, el Mg deriva de las reacciones de las arcillas y de la 
deshidratación de los sedimentos arcillosos. Pero, adicionalmente, la existencia de niveles eva-
poríticos con sales de K-Mg (carnalita, kieserita, polihalita) susceptibles de ser disueltos supo-
ne una fuente segura de Mg apto para intervenir en el metasomatismo de carbonatos.

Sílice

La presencia de diversas formas de sílice (chert) reemplazando a las evaporitas, en particu-
lar a los sulfatos de calcio (yeso, anhidrita), es muy común en el registro estratigráfi co (West, 
1964; Arbey, 1980). Las formas de silicifi cación pueden ser muy variadas: nódulos, masas 
irregulares, cuerpos lenticulares, horizontes discontinuos, estructuras de bioturbación selecti-
vamente preservadas, cristales euhedrales individualizados o en agregados, pseudomorfos de 
otros minerales (cubos de halita, lentículas de yeso), etc. Todas estas formas suelen estar cons-
tituidas por ópalo o por cuarzo, siendo este último mucho más común. Texturalmente el 
cuarzo se presenta como cristales de diversos tamaños y hábitos, desde microcuarzo hasta me-
gacuarzo (> 500 μ), así como en fi bras de calcedonia. De un modo sistemático, las variedades 
de calcedonia que acompañan a los sulfatos evaporíticos están constituidas por microfi bras 
elongadas siguiendo el eje c del cuarzo, es decir, con elongación positiva o length-slow (Folk y 
Pittman, 1971). Estas variedades calcedónicas son principalmente la lutecita (agregados en los 
que las fi bras se agrupan en áreas que intersectan entre sí con determinados ángulos) y la 
cuarcina (fi bras organizadas en esferulitos perfectos). La lutecita, que es la variedad más fre-
cuente, presenta altos contenidos (entre 20 y 75% en peso) de la forma metaestable de la sí-
lice conocida como moganita (Heaney, 1995). En relación con los cristales de megacuarzo, 
que pueden presentar extinción recta u ondulante, los hábitos más corrientes son variados: 
cristales bipiramidados («jacintos de Compostela» del Triásico ibérico), pseudocúbicos (Mi-
lliken, 1979), en agregados petaloides o radiales (rosetas), etc. Muchos de estos megacristales 
contienen inclusiones relictas de anhidrita, en las que frecuentemente aún se puede observar 
la fábrica cristalina original.

Diversos trabajos han mostrado que todas estas formas de silicifi cación pueden desarro-
llarse tanto en diagénesis inicial como de enterramiento. En ocasiones, el proceso de silicifi ca-
ción interfi ere con otros procesos diagenéticos, como el de dolomitización, ayudando a esta-
blecer una cronología relativa de los mismos. Otros minerales, como la celestina, pueden 
asociarse al proceso de silicifi cación de los sulfatos (Elorza y Rodríguez Lázaro, 1987; Boyce 
et al., 1990). Igualmente, es conocido el hecho de que la sílice se presenta preferentemente en 
formaciones sulfatadas propias de cuerpos evaporítivos de baja concentración, faltando casi 
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totalmente en los cuerpos en los que los sulfatos se asocian con cloruros o, en general, con 
soluciones de mayor concentración (Ortí et al., 1997).

Además de las formas de sílice hasta aquí mencionadas, otros silicatos pueden estar aso-
ciados a los ambientes evaporíticos. Tal es el caso de algunos silicatos sódicos, como la maga-
diita, NaSi7O13(OH)3∙3H2O, o la kenyaita. Estos silicatos se desarrollan actualmente y de un 
modo sinsedimentario en los lagos salinos alcalinos del Rift Valley del este de Africa en aso-
ciación con carbonatos alcalinos (trona, gaylussita, pirssonita) y sedimentos volcanogénicos 
(Eugster, 1969). Estos nódulos y capas de magadiita, no obstante, pueden alterarse y tranfor-
marse en sílice (chert) en diagénesis temprana.

En los casos en que ha habido disolución de evaporitas, la presencia residual de todas estas 
formas de silicifi cación es un testimonio de gran interés paleoambiental.

Azufre nativo y productos diagenéticos asociados

Los depósitos de azufre nativo conocidos son relativamente jóvenes, perteneciendo los más 
antiguos al Mioceno medio. Estos yacimientos se distribuyen en dos tipos de ambientes geo-
lógicos principales: cuencas sedimentarias con hidrocarburos y zonas con volcanismo cenozoi-
co. Los yacimientos sedimentarios son los de mayor importancia y en ellos el azufre nativo 
suele estar ligado a formaciones evaporíticas, además de a los propios hidrocarburos.

En la génesis de los yacimientos sedimentarios de azufre intervienen dos reacciones prin-
cipales: 1) la reducción bacterial del sulfato y su transformación en ácido sulfhídrico, y 2) la 
posterior oxidación de este ácido en azufre.

Sulfato-reducción bacterial; productos asociados

La sulfato-reducción bacterial puede esquematizarse como:

SO4
= + 2 CH2O → 2 HCO3

– + H2S

Esta reacción se produce en condiciones anaeróbicas por el metabolismo de bacterias como 
Desulfovibrio sp. o Desulphotomaculum sp. Se trata de una reacción exotérmica en la que las 
bacterias: utilizan el ión sulfato disuelto en el agua como aceptador fi nal de electrones en los 
procesos de respiración celular; consumen (oxidan) la materia orgánica presente, en general, 
en forma de hidrocarburos (simbolizada como CH2O en la anterior reacción); y liberan gas 
sulfhídrico (H2S). Este ácido se presenta indisociado a valores de pH < 6-7, pero a valores más 
altos (entre 6-7 y 9) se presenta en su forma disociada SH– (H2S → H+ + HS–).

Además de consumir materia orgánica sedimentaria, las bacterias sulfato-reductoras pueden 
consumir directamente el metano (CH4) generado en las capas de sedimento situadas inme-
diatamente por debajo de los fondos anóxicos (metanogénesis bacterial) de algunos cuerpos 
de agua actuales, donde aquéllas operan. La mayoría de bacterias que realizan la sulfato-reduc-
ción (Desulfovibrio desulphuricans, D. orientis) dejan de ser activas a temperaturas superiores 
a  80 °C —aunque otras pueden rebasar ampliamente esta temperatura— y su crecimiento 
suele estar limitado a valores de pH entre 5 y 9. A su vez, las aguas con hidrocarburos disper-
sos y sulfato cálcico disuelto producen altos niveles de actividad sulfato-reductora. No obstan-
te, esta actividad se reduce o neutraliza en altas concentraciones de hidrocarburos.

La sulfato-reducción bacterial se produce de un modo natural, como se ha dicho, en el 
fondo de muchos cuerpos de agua actuales. En presencia de abundante Fe++ soluble, el gas 
sulfhídrico liberado precipita inmediatamente como monosulfuros de Fe metastables (macki-
nawita, greigita, FeS amorfo) que acaban transformándose, aún en condiciones sinsedimenta-
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rias, en fases más estables y menos solubles, como la pirita (FeS2) framboidal. En tales circuns-
tancias se pueden generar yacimientos de sulfuros metálicos, pero se elimina la posibilidad de 
acumular cantidades signifi cativas de azufre nativo a partir del H2S liberado.

Aunque en determinados ambientes acuosos el sulfato utilizado en la sulfato-reducción 
bacterial proviene directamente de los iones disueltos en los cuerpos de agua, en los depósitos 
antiguos que dan muestras de haber sufrido una sulfato-reducción intensa el sulfato suele 
provenir de la disolución previa de sedimentos o rocas de sulfato cálcico (yeso, anhidrita, glau-
berita). Además del sulfato, en esta disolución de la evaporita encajante se liberan abundantes 
iones Ca++, de tal modo que puede ocurrir asociadamente una intensa precipitación de carbo-
natos biogénicos (bioepigenéticos o secundarios), en general calcita y aragonito, aunque también 
puede formarse dolomita y magnesita. Estos carbonatos utilizan el HCO3

− previamente libe-
rado en la reacción de sulfato-reducción:

Ca++ + 2 HCO3
– → CaCO3 + H2O + CO2

La reacción de sulfato-reducción con precipitación asociada de carbonatos biogénicos sue-
le escribirse como:

Ca++ + 2SO4
= + 2CH4 + 2H+ → 2H2S + CaCO3 + 3H2O + CO2

Estos carbonatos biogénicos reemplazan al yeso y la anhidrita de las formaciones encajan-
tes, incluso de un modo pseudomórfi co, y pueden acompañarse de celestina o estroncianita, 
minerales que están ligados a la liberación del Sr inicialmente presente en aquellos sulfatos. 
Igualmente pueden presentar una textura porosa muy característica, debido al menor volumen 
molar que presentan los carbonatos frente a los sulfatos. Los carbonatos biogénicos pueden 
formar cuerpos estratiformes o masivos —incluso de dimensiones considerables, como en los 
cap-rocks de los diapiros— que se presentan intercalados en las formaciones de sulfatos que 
contienen cantidades signifi cativas de materia orgánica (diatomitas, pizarras bituminosas, hi-
drocarburos).

Cuando las formaciones evaporíticas encajantes presentan además carbonatos primarios 
preservados, suele ser difícil distinguir entre éstos y los propiamente biogénicos, debiéndose 
recurrir a determinaciones isotópicas (bajos valores en d13C de estos últimos) y estudios tex-
turales para su caracterización (Pierre y Rouchy, 1988).

Oxidación del SH2 y formación de azufre nativo; productos asociados

La segunda reacción necesaria para la formación de yacimientos de azufre nativo implica 
la oxidación del sulfhídrico previamente liberado en la sufato-reducción bacterial:

2H2S + O2 → 2Sº + 2 H2O (a pH < 6-7)

o bien:

HS– + O2 + H+ → Sº + H2O (a pH entre 6-7 y 9)

En esta reacción intervienen también bacterias, ahora del tipo sulfo-oxidantes (entre ellas, 
los thiobacilos; Th iobacillus thioxidans). El azufre nativo así generado suele presentarse en for-
ma de nódulos, cuerpos lenticulares o masas microcristalinas dispersas en la roca sedimentaria 
encajante (sulfatos, carbonatos). Mediante estas oxidaciones, algunas bacterias sulfurosas foto-
sintéticas pueden incorporar glóbulos de azufre elemental en sus membranas celulares.
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Para que la anterior oxidación se produzca con intensidad y origine depósitos de azufre 
importantes, es necesario retener previamente el sulfhídrico en el sedimento, sin que escape a 
la masa de agua libre o a la atmósfera. El modo y la duración en que puede haber ocurrido 
este almacenaje en las formaciones sedimentarias no siempre está bien comprendido. Suele 
admitirse que las condiciones bajo las que este sulfhídrico es fi nalmente oxidado residen en su 
puesta en contacto con aguas subterráneas de origen meteórico cargadas de O2. Algunos au-
tores, no obstante, admiten que en condiciones anaerobias el H2S es oxidado a azufre elemen-
tal por un exceso de ión sulfato (Ruckmick et al., 1979).

Por la anterior combinación de procesos (sulfato-reducción bacterial y oxidación del sulf-
hídrico) podrían haberse formado buena parte de los principales yacimientos de azufre sedi-
mentario del Terciario. Debe tenerse en cuenta, no obstante, que el momento de producción 
y almacenamiento de sulfhídrico y el de su oxidación fi nal pueden estar distanciados en el 
tiempo, y que en cada yacimiento se requiere un estudio particular.

Pierre y Rouchy (1988) han insistido en que una oxidación excesiva del SH2 por las aguas 
meteóricas impide la acumulación del azufre nativo, llevando por el contrario a la formación 
de ácido sulfúrico:

H2S + 2 O2 → H2SO4

Una consecuencia directa de esta situación es el ataque a los carbonatos (tanto los prima-
rios como los biogénicos) que se presentan asociados a los sulfatos, y su reemplazamiento por 
una generación de sulfatos cálcicos diagenéticos:

CaCO3 + H2SO4 → CaSO4 + CO2 + H2O

Estas generaciones secundarias de sulfato (yeso, anhidrita) suelen distinguirse de los sulfa-
tos primarios que se hayan podido preservar en la formación evaporítica encajante por sus 
características isotópicas (bajos valores de d34S) y texturales. Generaciones de yeso de este ori-
gen han sido citadas, por ejemplo, en los Yesos de Hellín (Servant-Vildary et al., 1990).

Pierre y Rouchy (1988) también indican que el ataque del ácido sulfúrico puede descom-
poner algunas arcillas e inducir la autigénesis de minerales del grupo de la alunita (sulfatos 
complejos de Al, K, Mg):

illita + 4H+ + 2 SO4
= → 3 SiO3 + KAl(SO4) ∙2 (OH)6 (alunita)

Por otro lado, los propios precipitados de azufre pueden ser oxidados a SO2 por las bac-
terias sulfo-oxidantes, quedando destruidos los yacimientos de azufre nativo. Igualmente pue-
den ser transformados en yeso diagenético por la oxidación de aguas meteóricas. Estos yesos 
de oxidación también pueden distinguirse textural e isotópicamente de los sulfatos que puedan 
haberse preservado como primarios en las evaporitas encajantes (valores d34S más bajos en 
tales yesos diagenéticos).

Modalidades de yacimientos

Los párrafos anteriores dan idea de la complejidad de los procesos diagenéticos conducen-
tes a la formación de los yacimientos sedimentarios de azufre nativo. Por otro lado, las reac-
ciones y los productos diagenéticos citados pueden darse de un modo prácticamente continuo 
en los yacimientos, sin distinción de fases propiamente dichas.
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Ruckmick et al. (1979) distinguen entre dos tipos principales de yacimientos sedimentarios 
de azufre nativo, también llamados biogenéticos por dichos autores: los biosingenéticos y los 
bioepigenéticos:

a) Los yacimientos biosingenéticos se dan en los ambientes sedimentarios actuales median-
te sulfato-reducción bacterial del SO4

= a H2S, y la posterior oxidación de éste en azu-
fre por aguas de superfi cie oxigenadas. Estos yacimientos se dan en lagoons y otros 
ambientes marinos y lacustres restringidos, ya sea evaporíticos o euxínicos. Ejemplos 
de este tipo son los lagos Eyre, en el S de Australia, y Chekur-Koyash y Krasnova daask, 
en el SE de Asia (Ivanof, 1964).

b) Los yacimientos bioepigenéticos suelen darse en formaciones antiguas y son los princi-
pales y mejor conocidos. Estos yacimientos presentan confi guración tanto estratiforme 
como de cap-rock, teniendo orígenes y características muy similares. Ambos se forman 
por la reducción bacterial de rocas de yeso o anhidrita y la oxidación de los hidrocar-
buros en cuencas antiguas donde las formaciones evaporíticas tienen petróleo infraya-
cente (fi gura 15.26a). Un requerimiento para formar estos depósitos es la existencia 
al techo de una formación evaporítica de materiales impermeables selladores, como 
margas o arcillas, que retengan el H2S un tiempo sufi ciente como para poder ser oxi-
dado. Por el contario, si la impermeabilización no es buena y el H2S escapa del siste-
ma, grandes volúmenes de yeso pueden ser alterados a calcita biogénica conteniendo 
sólo mínimas cantidades de azufre elemental. Un ejemplo clásico de esta situación son 
los «castiles» de la Fm. Castile, en la cuenca Delaware de West Texas.

En la formación de estos yacimien-
tos, Ruckmick et al. (1979) propusie-
ron un conjunto de procesos bastante 
complejo, en el que intervienen polisul-
furos de Ca y aparecen dos generaciones 
distintas de azufre nativo y de calcita 
biogénica. Los procesos que ocurren en 
primer lugar son similares a los ya cita-
dos, obteniéndose una primera genera-
ción de azufre microcristalino o coloi-
dal y calcita densa y gris. Estos procesos 
son los siguientes: 1) dispersión de los 
hidrocarburos en aguas artesianas me-
teóricas, que contienen bacterias anae-
robias sulfato-reductoras; 2) movimien-
to ascendente de estas aguas hasta la 
anhidrita, a través de fracturas y diacla-
sas; 3) hidratación de la anhidrita en 
yeso y disolución del mismo; 4) reduc-
ción del SO4

= a H2S y oxidación bacte-
rial de los hidrocarburos a CO2, espe-
cialmente de las fracciones parafínicas, 
y 5) oxidación inicial del H2S a azufre 
coloidal (por el exceso de SO4

= y de 
CO2) y concomitante alteración del 
yeso in situ a calcita densa biogénica.

a)

b)
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Figura 15.26. a) Esquema de yacimiento estratiforme de azufre nativo. b) Esquema de 
yacimiento diapírico de azufre nativo (adaptado de Ruckmick et al., 1979, fi guras 1 y 2).
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A partir de aquí, no obstante, Ruckmick et al. (1979) consideran la actuación de otras 
procesos que derivan en una segunda generación de cristales de azufre, con tamaños desde 
intermedios a grandes, así como de calcita blanca. Estos procesos implican: desarrollo de po-
rosidad y permeabilidad en el yeso alterado por los anteriores pasos; combinación de H2S, Ca++ 
y SO4

= para formar polisulfuros de Ca en el agua del sistema; concentración en estas aguas de 
CO2; y reacción entre este CO2 y los polisulfuros de Ca causando precipitación simultánea 
de cristales de azufre y calcita.

Los yacimientos bioepigenéticos del tipo estratiforme se dividen en diferentes tipologías, 
según el control principal de fracturas de pequeña o de gran talla, o bien de anticlinales u otras 
estructuras. Dan lugar a los importantes depósitos del Pérmico de la cuenca Delaware (Estados 
Unidos), del Mioceno medio de Polonia (Czapowski y Gasiewicz, 1994) y del Mioceno de 
Irak (Mishraq, en la cuenca de Mesopotamia).

Los yacimientos bioepigenéticos de los cap-rocks han sido muy investigados, en particular 
los de la costa del golfo de Méjico. El azufre se localiza preferentemente en la parte basal del 
cap-rock calcítico y al techo del anhidrítico, es decir, en relación con el yeso secundario (cuan-
do éste se presenta) (fi gura 15.26b). Este yeso suele actuar como un cemento de la calcita y 
la anhidrita, más que como una capa discreta de yeso. En general, el azufre suele ser la última 
generación de toda la paragénesis. De acuerdo con Kyle y Posey (1991), la oxidación del H2S 
por el oxígeno del agua subterránea (más que propiamente por el exceso de SO4

=) es el meca-
nismo más plausible para la precipitación del azufre nativo. A su vez, este agua debe llegar a 
sobresaturarse en azufre y cesar su fl ujo en algún momento para evitar la disolución y pérdida 
del depósito (tal como se observa en muchas localidades). Este cese del fl ujo de agua quizá se 
obtiene por el sellado del propio azufre o, más probablemente, por el del yeso secundario. A su 
vez, la parte superior del cap-rock calcítico, mejor cementada, también puede comportarse 
como un sellado permitiendo la acumulación del H2S.

No todos los depósitos importantes de azufre sedimentario se presentan en capas evaporí-
ticas. Otros, aunque en general no se explotan, ocurren alrededor de los márgenes de las cuen-
cas marinas en arrecifes dolomitizados y en capas clásticas. Estos depósitos se presentan a lo 
largo de fracturas y en porosidades desarrolladas por la disolución bacterial de cementos an-
hidríticos de oolitos, y de bancos y arrecifes dolomitizados.

En la Península Ibérica, los principales yacimientos de azufre nativo (en la actualidad todos 
ellos inactivos) corresponden a formaciones del Mioceno, ya sea de cuenca marina (Yesos de 
Lorca) o continental (Yesos de la Minas de Hellín y del Cenajo, en Albacete; Yesos de las Mi-
nas de Libros, en Teruel), o a formaciones del Plioceno-Pleistoceno (yesos de Benamaurel, en 
Baza, Granada). En todos los casos, estos yacimientos se encuentran ligados a contexto eva-
porítico, y frecuentemente también lo están a niveles de pizarras bituminosas. En algún caso, 
no obstante, no parecen haber generado cantidades signifi cativas de calcita biogénica, como 
es el caso de los yacimientos de azufre de la cuenca de Baza (Gibert et al., 2007).

Metaevaporitas

Los minerales metamórfi cos que proceden de un protolito evaporítico tienden a estar en-
riquecidos en fases de sodio y magnesio, y pueden retener altos niveles de volátiles. El meta-
morfi smo regional progresivo que afecta a una secuencia evaporítica lleva a la eliminación de 
H2O, CO2, Clº, CH4, etc., además de a la liberación de abundantes iones en solución, prin-
ciplamente Na+ y Mg++. El fl uido así generado es típicamente salino y con gran capacidad para 
lixiviar y transportar metales en complejos clorurados. Algunos de los procesos relacionados 
con estos fl uidos son: a) escapolitización (el término rico en NaCl de la serie de la escapolita 
es la marialita); b) albitización; c) anortositización estratiforme; d) turmalinización (serie dra-
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vita-uvita); e) aparición de fi losilicatos de Na (fl ogopita sódica, kulkeita), biotita rica en Mg y 
Cl, talco, lazurita, etc.

Cuando un protolito salino ha sido totalmente eliminado, la única evidencia de paleoeva-
poritas se limita a las anteriores asociaciones minerales, reforzada por la esporádica presencia 
de pseudomorfos de dichas evaporitas precursoras (de cristales de halita, en general). Moine 
et al. (1981) ofrecieron algunos criterios geoquímicos para el reconocimiento de metaevapo-
ritas antiguas.

La sal (halita) no suele sobrevivir a los procesos metamórfi cos, pero genera zonas de ex-
tensivo metasomatismo sódico en los metasedimentos adyacentes. Por el contrario, la anhidri-
ta puede acompañar a los minerales metamórfi cos aunque se encuentre ampliamente recrista-
lizada (Mark y Piazolo, 1998). Un ejemplo de esta anhidrita se presenta en el campo 
geotérmico de Salton Sea (McKibben et al., 1988; Osborn, 1989).

INDICADORES GEOQUÍMICOS

Indicadores elementales en cloruros (Br)

Varios elementos minoritarios contenidos en la halita, como Br, K, Mg, Rb y Li, han sido 
investigados para conocer el origen y evolución de las salmueras madres de las formaciones 
evaporíticas. De todos ellos, no obstante, el que ofrece mejor información genética (paleosalini-
dades) es el bromo, y a él nos vamos a limitar aquí. El bromo sustituye al cloro en la red cris-
talina de la halita y otros cloruros, como silvita y carnalita. El coefi ciente de reparto del Br en 
la halita se expresa con la siguiente razón de porcentajes en peso: k = % Br (halita)/% Br (so-
lución). El valor de k varía con la temperatura, presión y salinidad, siendo siempre inferior a la 
unidad. Ello signifi ca que en la fase sólida (halita) el Br es comparativamente segregado  respecto 
a la solución, la cual quedará progresivamente más enriquecida en este elemento a lo largo del 
proceso evaporítico. Consiguientemente, la halita precipitada a mayores concentraciones tendrá 
también mayores contenidos en Br. En el intervalo de precipitación a partir del agua marina, 
el coefi ciente k no es constante, variando entre 0,14 para el primer cristal de halita y 0,07 para 
la halita precipitada inmediatamente antes de los minerales de K-Mg. Para la halita paragené-
tica con estos minerales el valor de k permanece invariable y próximo a 0,07 (fi gura 15.27a).

De acuerdo con ello, y partiendo de un contenido en Br de 65 ppm en el agua marina 
normal (tabla 15.2), el contendio en Br de la primera halita marina precipitada es de 65-70 
ppm; el de la halita paragenética con la silvita es de 260-270 ppm; y el de la halita paragené-
tica con la carnalita es de 270-280 ppm (fi gura 15.27b). El enriquecimiento en Br de las 
salmueras respecto a la fase sólida recomienda que en aquellos cristales de halita con abundan-
tes inclusiones fl uidas, éstas deban ser eliminadas previamente a la determinación del Br.

Muchos autores han utilizado los contenidos en Br de las series halíticas para deducir su 
origen marino-continental. Igualmente, secuencias Br-crecientes anuncian la proximidad de 
horizontes con sales de K-Mg, mientras que secuencias Br-decrecientes indican dilución pro-
gresiva hacia facies de sulfatos (Holser, 1966, 1970). Por el contrario, series halíticas potentes 
y con contenidos en Br muy homogéneos indican un estado de equilibrio en los balances hi-
drológico y de solutos.

Existen dos anomalías principales en los contenidos en Br de las halitas de algunas series 
marinas: a) Contenidos variables y bajos, entre 10 y 60-70 ppm, en general. Tales contenidos 
suelen atribuirse a reciclajes (disolución y reprecipitación) de halita marina en aguas marinas 
frescas, nada o poco concentradas por evaporación. Por el contrario, el reciclado de la halita 
marina en aguas continentales (en general, desprovistas de Br) lleva a la pérdida progresiva y 
total del Br; y b) Contenidos altos. Algunas halitas precipitadas a partir de mezclas de salmue-
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ras marinas residuales con nuevas soluciones cloruradas pueden precipitar halitas de contenidos 
en Br relativamente elevados (> 150-200 ppm), sin implicar por ello un fuerte estadio de eva-
poración en el momento de la precipitación.

Diversos autores han insistido en la incertidumbre de utilizar el Br como indicador geoquí-
mico del origen marino-continental de las salmueras. Ello es debido a que algunos cuerpos de 
agua continental presentan altos contenidos en Br por diversos factores locales. Estos altos 
valores en halitas lacustres (en general superiores a 180 ppm, y alcanzando excepcionalmente 
hasta 300 ppm) se encuentran, por ejemplo, en Saline Valley (Holoceno; California), Searles 
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Lake (Holoceno-Pleistoceno; California) y en la Fm. Green River (Eoceno; Wyoming) (Har-
die, 1984). También se alcanzan altos valores de Br en otras formaciones antiguas, como en 
la sal pleistocena del mar Muerto. En cualquier caso, para aquellas sales que debido a una 
recristalización generalizada han perdido sus inclusiones fl uidas primarias (halita clara), el es-
tudio de sus contenidos en Br permanece como un indicador a tener presente.

Indicadores elementales en sulfatos (Sr)

El estroncio sustituye parcialmente al calcio en la red cristalina de los sulfatos. El coefi -
ciente de reparto del Sr en el yeso se defi nió como la siguiente razón de porcentajes en peso: 
k = % Sryeso/% Srsolución. El valor de k es mayor que la unidad, por lo que el Sr queda enri-
quecido en la fase sólida respecto a la solución. Los datos de Usdowski (1973), recogidos en 
la fi gura 15.28, indican que en la evaporación del agua marina el primer yeso precipitado 
contiene 1095 ppm Sr y el del yeso paragenético con la halita contiene 2.110 ppm. Así, se 
mantiene un valor de k casi constante y próximo a 45 a lo largo del intervalo de precipitación 
del yeso. Otros autores refi eren k como el «coefi ciente de reparto del Sr respecto al Ca», tan-
to en la fase sólida como en la solución: kSr = (Sr/Ca)yeso/(Sr/Ca)solución y dan valores am-
pliamente variables del mismo a 25 °C, en general entre 0,20 y 0,60, según los diferentes 
trabajos.
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Figura 15.28 Evolución del coefi ciente de reparto (k) del Sr en el yeso durante la concentración de la salmuera 
marina (basado en Usdowski, 1973; adaptado de Geisler-Cussey, 1985, fi gura 10).

Kushnir (1980) mostró que la coprecipitación del Sr (y otros cationes) con el Ca en el yeso 
es función principalmente de la concentración de la solución (salinidad), la velocidad de cre-
cimiento cristalino (factor cinético), y la temperatura. Los dos primeros factores son directa-
mente proporcionales a la cantidad de Sr incorporada, mientras que el tercero lo es inversa-
mente. En los estudios realizados en los medios sedimentarios actuales los factores más 
fácilmente controlables son la salinidad y la temperatura, y en mucha menor medida el factor 
cinético. A este último se le suele relacionar con el tamaño cristalino. La fi gura 15.29 presen-
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ta tres ejemplos concretos de contenidos en Sr de los sulfatos, uno actual (salinas marítimas 
de evaporación) y dos antiguos (yesos marinos del Messiniense y del Badeniense). Como caso 
actual se indica el contenido en Sr de los yesos primarios de las salinas marítimas de evapora-
ción, en las que el factor dominante para la incorporación del Sr es la salinidad creciente. En 
las formaciones marinas con yesos primarios, los contenidos en Sr más homogéneos y signifi -
cativos se obtienen en las facies seleníticas. Éstas, con sus grandes potencias sedimentarias, 
pueden detectan las variaciones temporales de salinidad en las cuencas.

En relación con las variedades de yeso secundario que proceden de la rehidratación de la 
anhidrita, suele observarse en este tipo de yeso una pérdida de Sr próxima al 40% respecto a 
aquélla (Ortí et al., 1988). Otros elementos minoritarios coprecipitados en los sulfatos que 
han sido investigados son, principalmente, el Na, Mg, K y, más raramente, el Li y Fe. Kushnir 
(1980) realizó un importante esfuerzo experimental para conocer los coefi cientes de reparto 
de los mismos en su coprecipitación con el yeso.

Debido a la frecuencia con que se presentan pequeñas cantidades de celestina en las rocas 
de sulfato cálcico, es conveniente, siempre que se pueda, eliminar estos cristales previamente 
a las determinaciones de estroncio. Una discusión al respecto puede encontrarse en Playà y 
Rosell (2005).
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do en Rosell et al., 1998).
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Indicadores isotópicos en sulfatos

En el estudio isotópico de los sulfatos evaporíticos (Pierre, 1988) cabe distinguir entre la 
fase sólida (S, O) y el agua de composición (H, O), quedando involucradas las razones isotó-
picas siguientes: 34S/32S, 18O/16O y 2H/H(D/H). La determinación de estas razones para una 
muestra determinada se hace mediante la comparación con las relaciones isotópicas de un 
patrón (estándar), previamente conocidas. Los patrones utilizados de interés para los sulfatos 
son el mineral troilita (FeS) del meteorito de Canyon Diablo (CDT) para el S, y el promedio 
del agua oceánica actual (SMOW) para el O (tanto del ión sulfato como del agua de com-
posición) y el H (agua de composición). De este modo, se expresan las diferentes «composi-
ciones isotópicas» (d) en los sulfatos a investigar, en partes por mil (‰), como las relaciones 
siguientes:

 d34SCDT = [(34S/32Smuestra/34S/32Spatrón) – 1] × 1.000

 d18OSMOW = [(18O/16Omuestra/18O/16Opatrón) – 1] × 1.000

 dDSMOW = [(D/Hmuestra/D/Hpatrón) – 1] × 1.000

(por convenio, las d de los propios estándars presentan valores de cero por mil).
En las anteriores relaciones, los valores de d nos indican lo siguiente: d = 0: identidad iso-

tópica entre la muestra y el patrón; d > 0: enriquecimiento en el isótopo pesado (34S, 18O, 2H) 
en la muestra respecto al patrón; d < 0: enriquecimiento en el isótopo ligero (32S, 16O, H) en 
la muestra respecto al patrón. El agua oceánica tiene valores cero (‰) de d18O y dD, y los 
iones sulfato disueltos en ella presentan valores muy homogéneos:

d18Osmow = 9,5 ± 0,5 ‰  y  d34SCDT = 20 ± 0,5 ‰

En la precipitación en equilibrio del yeso (o la anhidrita) a partir de una solución se pro-
duce un fraccionamiento (a: factor de fraccionamieno isotópico, de valor muy próximo a la 
unidad), de modo que la fase sólida queda enriquecida en los isótopos pesados, con valores de 
d positivos. Ello es debido al efecto mineralógico sobre el intercambio isotópico. En conse-
cuencia, el «enriquecimiento isotópico» (€, de sólo algunas unidades o decenas de ‰, en 
general) que se produce en el yeso precipitado es de 3,5 ‰ para el oxígeno y de sólo 1,65 ‰ 
para el azufre. Con ello, el yeso marino actual presenta composiciones isotópicas de:

d18O = 9,5 ± 3,5 ± 0,5 = 13 ± 0,5 ‰  y  d34S = 20 ± 1,65 ± 0,5 = 21,65 ± 0,5 ‰

El estudio de la composición isotópica de numerosas muestras de anhidrita y yeso de for-
maciones evaporíticas antiguas de origen marino presenta claras variaciones a lo lago del tiem-
po geológico. Estas variaciones quedan refl ejadas en las curvas de Claypool et al. (1980), que 
muestran oscilaciones para d18O entre +10 y +20 ‰ y para d34S entre +10 y +35 ‰ (fi gu-
ra 15.30). La causa de estos cambios reside en la existencia de intensivos períodos de precipi-
tación de sulfato, así como de situaciones generalizadas de sulfato-reducción en los fondos 
marinos, que han modifi cado el ciclo general del azufre oceánico a lo largo del tiempo geoló-
gico. Trabajos más recientes proponen algunas modifi caciones en las curvas de Claypool et al. 
(1980) basadas, entre otras razones, en la constatación de que algunas de las formaciones an-
tiguas que fueron tomadas como representativas de los valores estrictamente marinos se mues-
tran en la actualidad como derivadas de mezclas de aguas marinas con aguas de otros orígenes 
(Cendón et al., 2004).
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En las cuencas evaporíticas pueden intervenir diversos factores determinantes de la progre-
siva modifi cación de la composición isotópica de la salmuera y, asociadamente, de los sulfatos 
precipitados. Algunos de estos factores son los siguientes:

a) Efecto reservorio. En las pequeñas cuencas cerradas o semicerradas con sulfato disuelto, 
sometidas a alimentaciones nulas o discontínuas, la restricción creciente suele llevar a una 
progresiva disminución de los valores d18O y d34S de los sulfatos precipitados. Ello es debido 
al agotamiento progresivo del ión sulfato, ya que su masa es fi nita (comportamiento Rayleigh; 
Holser y Kaplan, 1966). Por el contrario, el mantenimiento de valores de d homogéneos en 
la vertical de un perfi l estratigráfi co potente de sulfatos indica que se ha alcanzado en la cuen-
ca un estado de equilibrio isotópico estacionario, en el que las entradas compensan las  pérdidas.

b) Reequilibrio isotópico del oxígeno. En los perfi les estratigráfi cos de algunas cuencas ma-
rinas semicerradas, pero con un balance de solutos compensado (equilibrio entre entradas y 
pérdidas), se observa una tendencia en la vertical al enriquecimiento progresivo en d18O de los 
sulfatos. Ello sugiere una inhibición de la actividad redox bioquímica, lo que permitiría una 
marcha lenta hacia el reequilibrio entre el agua y el ión sulfato disuelto. La fi gura 15.31a 
muestra un ejemplo del Messiniense en el que esta situación parece haberse producido. En 
este ejemplo, el cese de la referida actividad bacterial, mantenido durante el largo período de 
sedimentación evaporítica (estimado en unos 40.000 años), se atribuye a la alta salinidad del 
cuerpo marino (Ricchiuto y McKenzie, 1978).

c) Oxidación-reducción bacterial. La utilización preferente de los isótopos ligeros 
(16O, 32S, 1H, 12C) en los metabolismos bacteriales lleva, por un lado, al enriquecimiento en 
estos isótopos de las fases precipitadas y, por otro, al enriquecimiento relativo en pesados de 
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Figura 15.31. Ejemplos de evolución en las composiciones isotópicas de formaciones sulfatadas: a) Messiniense, 
cuenca jónica, site 374 (basado en Ricchiuto y McKenzie, 1978, tabla 1 y fi gura 1), aumento progresivo de los 
valores d18O de los sulfatos; b) Eoceno superior, cuenca potásica Surpirenaica (basado en Ayora et al., 1995, 
tabla 1), disminución progresiva de los valores d34S de los sulfatos eocenos por reciclaje de los triásicos; c) Sa-
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las soluciones remanentes. El proceso de reducción bacterial de sulfato a sulfuro se produce 
en muchas cuencas, ya sea de un modo parcial o generalizado, y procede en varios estadios, 
con fraccionamientos propios en cada uno de ellos. Aunque los efectos cinéticos pueden mo-
difi car ampliamente los resultados fi nales del proceso, suele derivarse un enriquecimiento neto 
de hasta –25 ‰ para d34S y de valores mucho menores, aunque algo más variables, para d18O. 
De ello resulta una razón fi nal de enriquecimiento entre el S y el O próxima a 4. En cualquier 
caso, los efectos de la reducción bacterial observables pueden ser muy variables, en función de 
la obtención de precipitados con ión sulfato procedentes de la actividad bacterial directa (em-
pobrecidos en pesados) o, por el contrario, del remanente de la misma (enriquecidos en pesa-
dos). La fi gura 15.32b presenta el ejemplo de los sulfatos lacustres del Terciario ibérico en la 
parte central de la cuenca del Ebro, que están empobrecidos en d34S respecto de los sulfatos 
marginales. Ello se ha atribuido a la intervención de sulfato-reducción bacterial intensa en las 
formaciones evaporíticas centrales (Utrilla et al., 1992).

d) Oxidación de sulfuros a sulfatos. La oxidación (ya sea orgánica o inorgánica) a sulfato 
del azufre nativo, o de los sulfuros metálicos, también se realiza en estadios sucesivos. Pero en 
ellos no suele producirse fraccionamiento isotópico, en general, manteniéndose los valores 
iniciales de d34S.

e) Hidratación-deshidratación de sulfatos. En este tipo de transformaciones entre sulfatos 
evaporíticos, en las que hay cambio mineralógico total asociadamente a la pérdida o ganancia 
de agua, no se aprecia un fraccionamiento isotópico signifi cativo. Tal es el caso del paso del 
yeso primario o anhidrita, o de ésta a yeso secundario. Ello permite realizar investigaciones en 
las formaciones antiguas, o en las parcialmente afectadas por estos cambios diagenéticos, sin 
que varíen sustancialmente los resultados e interpretaciones.

Isotopía del agua de composición de los yesos y de las inclusiones fl uidas de la halita. Este tipo 
de estudios isotópicos permite distinguir el carácter, ya sea marino, meteórico o bien de mez-
cla, del agua de composición de los sulfatos hidratados, en particular del yeso, así como del 
agua de las inclusions fl uidas de la halita. Las aguas meteóricas presentan valores negativos de 
dD y d18O, ya que derivan de la evaporación del agua oceánica (de valores d igual a cero), y 
en este cambio de fase se produce un acusado enriquecimiento en ligeros de la fase vapor. Las 
diferentes composiciones isotópicas mostradas por el conjunto de estas aguas en la superfi cie 
terrestre defi nen la recta (fi gura 15.33):

dD = s d18O + d

en la que la pendiente «s» y la ordenada en el origen «d» («exceso de deuterio») son parámetros 
con las siguientes dependencias: s incrementa con la humedad relativa (h) y la temperatura de 
la superfi cie oceánica; y d varía con h (es cero para una humedad relativa del 100% y adquie-
re valores positivos para humedades inferiores). Para muchas áreas geográfi cas se cumple la 
ecuación:

dD = 8 d18O + 10

conocida como «recta de las aguas meteóricas». El empobrecimiento en D y 18O de las aguas 
meteóricas a lo largo de esta recta está relacionado con aumentos de latitud y altitud, y con 
descensos en la T media anual.

En los lagos y otros cuerpos de agua cerrados que sufren evaporación intensa se produce 
cierta desviación de los valores de la anterior recta: 1) en general, la pendiente (dD/d18O) re-
sulta ser inferior a 8, y 2) el enriquecimiento progresivo del agua en isótopos pesado (D, 18O) 
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queda limitado, llegándose a un punto máximo en que se produce un empobrecimiento (la 
recta describe un retroceso, o «arco» en sentido opuesto). Un comportamiento similar con 
la evaporación lo experimenta el agua marina, aunque sus valores isotópicos se mantienen, en 
general, más positivos que para las aguas evaporadas continentales o de mezcla marino-conti-
nental (fi gura 15.33) (Sofer y Gat, 1975; Fontes, 1976; Gonfi antini, 1986). De acuerdo con 
lo anterior, varios autores han ofrecido estudios muy completos sobre la composición isotópi-
ca del agua de las inclusiones de la halita (Knauth y Beunas, 1986; Chipley y Kurtis-Kyser, 
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1989; Horita, 1990; Horita et al., 1991; Hovorka et al., 1993), que informan sobre los dife-
rentes grados de evaporación alcanzados por las salmueras madre, así como de la posible mez-
cla de aguas continentales con las marinas.

Algunas aplicaciones del estudio isotópico de sulfatos evaporíticos

Sobre la base de todo lo anterior, puede destacarse algunas de las aplicaciones de mayor 
interés del estudio isotópico de los sulfatos evaporíticos:

a) Discriminación entre origen marino y continental. Tal discriminación puede hacerse 
cuando se conoce la edad del depósito. Inversamente, es posible tener una idea aproximada 
de esta última si el origen marino está fi jado mediante otros criterios (sedimentológicos, pa-
leontológicos). Este último caso se basa en las curvas de Claypool et al. (1980).

b) Reciclaje de unas formaciones en otras. Como ejemplo puede referirse la contribución 
generalizada de los sulfatos triásicos, y en menor medida de los jurásico-cretácicos (fi gu-
ra 15.32a), en las formaciones yesíferas del Terciario lacustre ibérico (Utrilla et al., 1992) (fi -
gura 15.32b, c, d).

c) Fraccionamiento desde el borde al centro de cuenca. En algunas cuencas evaporíticas 
puede observarse la presencia de valores isotópicos diferenciados entre las facies o formaciones 
de sulfatos de las zonas de borde y las de centro (fi gura 15.32b, c). Ello puede interpretarse, 
según los valores respectivos, como efecto de sucesivas disoluciones-reprecipitaciones con mar-
cha progresiva hacia el centro, o como una intervención del efecto reservorio. Otras veces sólo 
se observa un aumento gradual y bien defi nido en d18O hacia el centro, lo que sugiere la exis-
tencia de un gradiente lateral de salinidad, con aguas centrales más evaporadas (caso de la 
cuenca de Calatayud; Ortí y Rosell, 2000) (fi gura 15.31d). En estos casos, no obstante, es 
necesario considerar que se produce la rotura del ión sulfato disuelto por intervención bacte-
rial, y la posterior regeneración del mismo con cambio isotópico signifi cativo (con oxígeno 
más pesado) en los ambientes centrales más fuertemente evaporíticos.
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Figura 15.33. Ejemplos de evolución en la composición isotópica del agua con la evaporación. Se indica la com-
posición del agua marina actual. A: abanico de composiciones del agua marina que evoluciona hasta la saturación 
en halita. B: abanico de composiciones de un agua marina mezclada con agua meteórica. C: agua meteórica 
evaporada (adaptado de Hovorka et al., 1993, fi gura 9).
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d) Mezcla de salmueras o cambio hidrológico progresivo en la alimentación. En algunas 
cuencas se ha observado estas situaciones: 1) evoluciones laterales de d34S en un mismo hori-
zonte estratigráfi co, que implica cambio de alimentación marina a continental. Ello ha sido 
puesto de manifi esto en algunas formaciones de ambientes de transición marino-continental, 
tanto actuales (Rouse y Sherif, 1980) (fi gura 15.31c) como antiguas (Playà et al., 2000); 
2) evoluciones en la vertical desde valores marinos a otros que marcan un claro reciclaje de 
sulfatos de formaciones antiguas por aguas meteóricas. Ejemplos de ello son los Yesos de Lor-
ca (Playà et al., 2000) y los sulfatos de techo de la cuenca potásica del Eoceno Surpirenaico 
(Ayora et al., 1995) (fi gura 15.31b), y 3) infl uencias más o menos esporádicas de aguas con-
tinentales en yesos marinos primarios. Ello ya fue puesto de manifi esto en los yesos seleníticos 
del Messiniense de las cordilleras Béticas por Pierre (1982) mediante el estudio del agua de 
composición.

Los isótopos de Sr en los sulfatos

Una curva similar a la de Claypool et al. (1980) es conocida para la relación 87Sr/86Sr oceá-
nica (Burke et al., 1982), pudiéndose apli-
car para los sulfatos marinos que contienen 
Sr (yeso y anhidrita, además de celestina). 
Esta relación muestra un valor superior a 
0,7085 en el océano actual, mientras que 
la infl uencia de aguas meteóricas tiende a 
rebajar este valor. Así pues, esta relación 
puede ser utilizada como un indicador de 
la infl uencia de aguas continentales, o 
de otros orígenes, en las formaciones mari-
nas antiguas. Un ejemplo de esta  ulitización 
para el Messiniense del Mediterráneo pue-
de encontrarse en Müller y Mueller (1991) 
(fi gura 15.34).

Inclusiones fl uidas en la halita

El estudio de las inclusiones fl uidas pri-
marias (de texturas hopper y chevron) con-
tenidas en los cristales de halita constituye 

una herramienta de trabajo fundamental para el conocimiento de las condiciones genéticas de 
las formaciones evaporíticas. Al realizar el estudio de una serie salina mediante la evolución en 
la vertical del quimismo de sus inclusiones fl uidas, es útil la comparación con la evolución del 
quimismo experimentado por las salmueras marinas actuales a lo largo de un proceso de eva-
poración. En este sentido, un caso bien estudiado es el de las salinas costeras de evaporación 
Morton, en Great Inagua (Bahamas), descrito en detalle por McCaff rey et al. (1987). La fi gu-
ra 15.35 presenta la evolución de los iones Cl–, SO4

=, Na+ y K+, referidos todos ellos al Mg++, 
que permanece prácticamente invariable en todo el proceso de concentración. Los principales 
cambios de pendiente de las curvas vienen determinados por los momentos de precipitación 
del yeso, la halita y las sales de K-Mg.

Uno de los métodos más precisos para el estudio de las inclusiones fl uidas es el de la con-
gelación y análisis mediante microscopía electrónica de barrido (método Cryo-SEM-EDS; Ayo-
ra y Fontarnau, 1990; García-Veigas, 1993), realizado sobre una lámina de exfoliación de cris-
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des del Messininese del Mediterráneo oriental. La unidad Evaporita superior muestra 
infl uencias de aguas continentales (simplifi cado de Müller y Mueller, 1991, fi gura 3).
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tal de halita que contenga inclusiones de 
tamaño > 10 μm. Las determinaciones de ma-
yoritarios permiten calcular los índices de sa-
turación para cada mineral salino y conocer la 
paragénesis en equilibrio con la salmuera ma-
dre. A su vez, estas determinaciones informan 
sobre el origen (marino, continental, híbrido) 
de la salmuera. Igualmente es posible plantear 
hipótesis de infl ujo/refl ujo en las cuencas sali-
nas mediante algún modelo como el de San-
ford y Wood (1991) y dilucidar así sus con-
diciones evolutivas. Esta metodología ha 
permitido precisar la paleohidrología de algu-
nas cuencas del Neógeno mediterrráneo, como 
las de Lorca (Ayora et al., 1994a; García-Vei-
gas et al., 1994a) y Sicilia central (García-
Veigas et al., 1995), y del Eoceno  Surpirenaico, 
como la cuenca potásica de Navarra (Ayora et 
al., 1994b; García-Veigas et al., 1994b).

Un interés adicional para las interpreta-
ciones genéticas ha surgido de la comparación 
entre el quimismo global de las salmueras-

madre ofrecido por las inclusiones fl uidas y los contenidos en Br de la propia halita. Se ha 
puesto de manifi esto que, en algunos casos, las tendencias evolutivas son paralelas, mientras 
que en otros los contenidos en Br inducen a una interpretación errónea del origen de la sal-
muera. Ello es particularmente válido para las salmueras residuales (post-halíticas) y también, 
en algunos casos, para las primeras halitas de un proceso evaporítico, de contenidos en Br muy 
bajos (Holser, 1966a). En consecuencia, siempre que ello sea posible los datos de elementos 
minoritarios (Br, K, etc.) de la halita deben ser contrastados con los más fi ables de sus propias 
inclusiones fl uidas (Na, Mg, K, Cl, SO4).

El estudio microtermométrico de las condiciones de aparición de minerales «hijo» (en par-
ticular, sus temperaturas de fusión) en las inclusiones fl uidas de los cloruros, principalmente 
halita y silvita, se ha aplicado para obtener una información térmica sobre la formación del 
cristal. En el caso de la halita, la presencia de tales minerales parece estar ligada únicamente a 
yacimientos potásicos. El método, a aplicar en platina de calentamiento al microscopio median-
te ensayos de calentamiento y congelación, presenta diferentes tipos de indeterminaciones y, en 
cualquier caso, suministra una información de tipo genético limitada. El estudio de la fusión de 
minerales-hijo ha sido aplicado, entre otros autores, por Fabricius (1989) en inclusiones de ha-
lita en cristales de bischofi ta del Zechstein, por Lowenstein y Spencer (1990) en inclusiones de 
halita en cristales de silvita de varias formaciones, y por Davis et al. (1990). También fue apli-
cado a las inclusiones fl uidas en cristales de yeso por Sabouraud-Rosset (1976). El estudio de 
las pequeñas cantidades de CO2 y N2 contenidas en la fase gaseosa de algunas inclusiones bifá-
sicas o trifásicas de la halita ha sido utilizado con fi nes paleoclimáticos (Lowenstein et al., 1994).

ASPECTOS ECOLÓGICOS DE LA SEDIMENTACIÓN EVAPORÍTICA

Las formaciones evaporíticas han sido consideradas tradicionalmente azoicas por su falta 
casi absoluta de fósiles. Para conocer mejor esta realidad, no obstante, conviene dirigir la aten-
ción hacia la zona litoral y sus subambientes, donde buena parte de las aguas son mezcla de 
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Figura 15.35. Evolución de los componentes químicos mayoritarios durante la eva-
poración del agua marina en las salinas Morton (Great Inagua, Bahamas) referidos 
al magnesio, el cual aumenta constantemente a lo largo del proceso de evaporación 
(tomado de McCaffrey et al., 1987). Estadios del proceso (parte superior del diagra-
ma): A: agua del mar; B: inicio de la precipitación de yeso; C: inicio de la precipi-
tación de halita; D: primera salmuera de evaporación en laboratorio; E: precipitación 
de sales potásicas (sin especifi car); F: salmuera fi nal (adaptado de García-Veigas, 
1993, fi gura 3.16; basado en datos originales de McCaffrey et al., 1987).
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agua marina y continental (aguas «salobres», aguas «parálicas», aguas «epicontinentales»). Exis-
te una gran diversidad morfológica, geoquímica y sedimentaria en los medios parálicos, aunque 
básicamente pueden referirse dos tipos: 1) estuarino (rías, fj ordos, estuarios), y 2) «lagunas» en 
sentido amplio (zonas húmedas, lagunas litorales o deltaicas, lagos salados costeros, lagoons 
coralinos, bahiras, sabkhas, etc.). Un ejemplo de estas lagunas costeras lo constituye Bahiret el 
Biban (Túnez) (fi gura 15.36a). A su vez, las zonas más distales de estos medios muestran dos 
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Figura 15.36. Depresión hipersalina de Bahiret el Biban (Túnez), de 230 km2 y 6,5 m de profundidad máxima, 
de edad würmiense, que fue invadida por la transgresión fl andriense. a) Isohalinas, en agosto de 1976 (en g/l); 
b) esquema de las zonas de confi namiento (I a VI); Zonas: I: continuación del dominio marino, con macrofauna 
compuesta por numerosas especies estrictamente thalássicas; II: macrofauna bentónica caracterizada por la pér-
dida de las especies sensibles estrictamente marinas (las más «stenohalinas»); macrofl ora marcada por la pérdi-
da de Posidonia oceanica; III: macrofauna bentónica dominada por las especies «mixtas»; IV: macrofauna con 
especies estrictamente parálicas y con pérdida total de la fauna thalássica; macrofl ora caracterizada por Ruppia 
spiralis; V: máxima producción de phytoplancton; fauna dominada por crustaceos detritívoros, gasterópodos, po-
liquetos y larvas de Chironomidae; VI: dominio parálico distal, ya sea evaporítico o dulciacuícola, colonizado por 
tapices de cianobacterias o edifi cios de estromatolitos (adaptado de Guelorget y Perthuisot, 1983, fi guras 3 y 20).
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situaciones extremas: a) polo hiposalino o dulciacuícola, es decir, hacia una franca dilución de 
las aguas; y b) polo hipersalino o evaporítico, es decir, hacia una concentración iónica mayor 
que la del agua marina adyacente.

Los estudios biológicos realizados sobre estos medios detectan la existencia de unas especies 
típicamente parálicas, que sólo viven, se desarrollan y reproducen en ellos. Estas especies tienen 
una evolución en el tiempo muy lenta o casi nula y fue precisamente la presencia de fósiles de 
algunos de estos organismos parálicos lo que tradicionalmente indujo a asignar a sus sedimen-
tos un «ambiente salobre», sin especifi car su pertenencia a los polos hipo o hipersalino. Algu-
nos autores (Guelorget y Perthuisot, 1983) consideran que el factor ecológico principal de 
estos medios es el «confi namiento» respecto al mar abierto, el cual refl ejaría la defi ciencia en 
las aguas de algunos elementos vitales de origen marino (sales minerales, oligoelementos, cier-
tas vitaminas, alcaloides, etc.) necesarios para la vida. De acuerdo con ello, en los medios 
parálicos se manifi estan zonaciones perfectas, tanto en la macrofl ora como en la macrofauna, 
lo que sugiere una asombrosa estabilidad de estos medios frente a los agentes externos (fi gu-
ra 15.36b). Otra de las características biológicas más destacables del tipo de ambiente parálico 
fuertemente evaporítico es que la macrofauna suele estar reducida a una o dos especies, siendo 
la vida principalmente de tipo microscópico, ya sea planctónico o bentónico: algas unicelula-
res, cianobacterias, bacterias halófi las (halobacterias), etc. Por otro lado, estas especies tienen 
un reparto mundial y pueblan también los medios evaporíticos continentales, por lo que no 
son indicativas de origen marino o continental.

Con el aumento progresivo de la salinidad, una serie de factores físico-químicos contribu-
yen a difi cultar la vida en las salmueras: 1) la mayor presión osmótica, que requiere de orga-
nismos con gran capacidad de regulación de este factor; 2) la mayor alcalinidad de las aguas 
(valores de pH de hasta 9,0 en el agua marina cuando se dobla su salinidad normal); en tal 
situación la concentración de CO2 en las salmueras es muy baja, pudiendo desaparecer la ma-
yoría de algas fotosintéticas; 3) el calor específi co de la salmueras disminuye, con lo que un 
agua hipersalina experimenta mayor calentamiento por insolación que otra más diluida; igual-
mente, la solubilidad del oxígeno decrece radicalmente al aumentar la concentración iónica y 
la temperatura; 4) la mayor radiación luminosa, que es muy fuerte en los medios hipersalinos 
de los cinturones intertropicales; en relación con ello, la coloración roja de las salmueras es 
debida a los pigmentos de los microorganismos (carotenoides, bacteria-ruberinas, bacteria-
rodopsinas), que protegen sus células de los efectos de la luz; el exceso de pigmentación tam-
bién absorbe mucha radiación, lo que contribuye a elevar más la temperatura de las salmueras.

Los organismos que consiguen adaptarse a estas condiciones hipersalinas no tienen com-
petidores, resultando estos medios con productividades de 20 a 30 veces más altas que en el 
medio marino normal. Puede citarse, como ejemplo, que Artemia salina alcanza densidades de 
5.000 individuos por m3 en Great Salt Lake (Utah, Estados Unidos). Así pues, la producción 
primaria de materia orgánica en los ambientes evaporíticos suele aumentar con la salinidad. A 
salinidades < 200‰ los contribuyentes principales a la biomasa son las algas verdes y las cia-
nobacterias, mientras que a mayores salinidades lo son las halobacterias y el alga clorofícea 
Dunaliella. Por otro lado, a salinidades >200‰ la destrucción de la materia orgánica por par-
te de las bacterias sulfato-reductoras y metanogénicas está muy inhibida, siendo alta la cantidad 
de esta materia preservada.

Los tapices de cianobacterias, en particular, presentan alta productividad, aunque también 
se descomponen rápidamente en un material sapropélico en el que ya es difícil identifi car los 
propios fi lamentos. Uno de los casos excepcionales es el de Solar Lake, donde los tapices mi-
crobianos de Microcoleus sp. alcanzan un espesor de 1,2 m, lo que equivale a un período de 
formación y preservación de unos 2.500 años. Las láminas superiores de estos tapices alcanzan 
productividades de 12.000 mgC/m2/día; sin embargo, el carbono orgánico total (TOC) baja 
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rápidamente del 15% en las láminas superfi ciales (las únicas vivientes) a < 4% en las situadas 
a una profundidad de 10 cm.

Un ejemplo de la complejidad de estos tapices microbianos laminados es el de la Sebkha 
Gavish (golfo de Eliat, mar Rojo). La sucesión observada en ella comprende capas de ciano-
bacterias bien individualizadas, dominadas por formas coccoides o fi lamentosas, así como 
diversas capas de bacterias fotosintéticas. Esta zonación biológica se refl eja en otra zonación 
cromática: capa roja basal de bacterias fotosintéticas, capa verde intermedia, y capa superior 
anaranjada en la que hay una fuerte producción de carotenoides (fi gura 15.37a). La anterior 
organización es relativamente similar a la observada en las salinas marítimas de evaporación 
(fi gura 15.37b), aunque en este caso la zonación no está soportada por un tapiz microbiano 
sino que está fi jada sobre los propios cristales de yeso selenítico.
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Figura 15.37. a) Corte esquemático de un tapiz microbiano laminado de la Sebkha Gavish, recubierto permanen-
temente por agua (salmueras de salinidad variable, entre 120 y 300 g/l) (adaptado de Cornée, 1988, fi gura 9 y 
Gerdes et al., 1985). b) Zonación orgánica en las costras seleníticas de los concentradores de yeso de las salinas 
marítimas de evaporación de Santa Pola (Alicante) (basado en Ortí et al., 1984). Se indica la posible equivalen-
cia entre las dos zonaciones biológicas.

AMBIENTES DE SEDIMENTACIÓN EVAPORÍTICA MARINA

Ambientes holocenos y actuales: salinas y sabkhas

No existen en la actualidad mares epicontinentales evaporíticos comparables a los del pa-
sado geológico, de tal modo que a lo largo del Holoceno la sedimentación evaporítica marina 
se ha caracterizado por la ausencia de grandes formaciones. Las principales ocurrencias evapo-
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ríticas se distribuyen por las zonas litorales de las amplias franjas árida y semiárida terrestres, 
pero son de poca importancia en volumen. Estas ocurrencias se sitúan predominantemente en 
la zona de transición marino-continental, en la que el carácter subacuático o subaéreo de la 
sedimentación nos diferencia dos grandes ambientes, la salina o lago salado costero, y la sabkha 
o llanura salada supramareal. Tanto las salinas como las sabkhas costeras holocenas han dado 
lugar a depósitos somerizantes (shoaling-upward), con frecuencia de tipo secuencial. Entre otros 
autores, Kinsman (1969), Perthuisot (1980), Friedman (1980) y Warren (1989, 1999, 2006) 
han revisado los diferentes ambientes costeros de precipitación evaporítica actual.

Las salinas costeras son cuerpos de agua relativamente estables y de pequeñas dimensiones 
(de km a decenas de km) y profundidad (de decenas de cm a pocos m), con salmueras a di-
ferentes concentraciones, que en ningún caso alcanzan el estadio de sales de K-Mg. Estas sa-
linas están distribuidas ampliamente en las costas del Mediterráneo, mar Negro y mar Rojo, 
así como en las costas del S y W de Australia, de la zona del Caribe, del golfo de California, 
etc. En las salinas actuales u holocenas las unidades evaporíticas son relativamente puras, a 
menudo con más del 70% de sulfato y más raramente con cloruros (Warren, 1991). Cada 
unidad deposicional alcanza potencias entre 1 y 30 m y sus facies pueden presentar modelos 
de distribución simétricos o asimétricos. Las litofacies suelen ser laminadas o bandeadas y los 
cristales suelen nuclear en el fondo. Los depósitos pueden ser también mecánicos y con gra-
dación directa o inversa causada por el transporte. Asociadamente se presentan tapices micro-
bianos laminados y estromatolitos domáticos. Hidrológicamente estas salinas están dominadas 
por los mecanismos de «depresión evaporítica» (evaporative drawdown) y de refl ujo de salmue-
ras, operando este último a cierta profundidad.

Los cuerpos de agua del tipo salina costera actual responden a lagos salados (laguna, la goon, 
salt pan, pond, pool, bahira, etc.) y a estuarios hipersalinos. Los primeros suelen mostrar dis-
positivos de salinidad concéntricos y los segundos fuertemente asimétricos. De este último tipo 
existen pocos casos descritos, como la Bocana de Virrila en Perú (Morris y Dickey, 1957) y 
Khor el Aadid en el golfo Pérsico (Perthuisot y Jauzein, 1978). El primer tipo de dispositivo, 
el concéntrico, es mucho más numeroso. De gran importancia sedimentológica son los lagos 
yesíferos de las costas australianas, así como los depósitos de yeso de Shark Bay (Logan et al., 
1970). Casos conocidos en las costas del Mediterráneo y mar Rojo son, entre otros: el del N 
del Sinaí (Levi, 1980); algunos ponds del golfo de El Elat (Sinaí) como Solar Lake y Ras Mu-
hammed Pol (Gavish, 1980; Kushnir, 1981); la sabkha El Melah de Zarzis (Perthuisot, 1975; 
Busson y Perthuisot, 1977), cubeta subfósil de relleno halítico; la laguna Bahiret El Biban de 
Túnez (Medhioub, 1979; Guelorget y Perthuisot, 1983) (fi gura 15.36); las salinas de Torre-
vieja (España) y Larnaca (Chipre). En Baja California ha sido descrita la Salina Ometepec 
(Th ompson, 1968; Shearman, 1970) y el complejo de Laguna Mormona (Pierre, 1982).

Las sabkhas costeras ocupan una distribución similar a la de las salinas, aunque su hidro-
logía suele estar peor conocida. Se encuentran restringidas por diversos elementos litorales 
como lagoons, bahías, estuarios, deltas, etc. Presentan salmueras en posición subterránea y 
precipitan evaporitas intersticiales en la parte alta de la zona freática y en las zonas capilar 
y vadosa. El caso más investigado es el de las sabkhas anhidríticas del golfo Pérsico. En  general, 
en las sabkhas costeras domina la matriz sedimentaria no evaporítica y el sulfato suele repre-
sentar menos del 60% (Warren, 1991). Cada unidad evaporítica (unidad supramareal) es 
delgada, en general de menos de 1-2 m de potencia. Las facies dominantes son nodulares y 
enterolíticas y los cristales evaporíticos crecen diagenéticamente en el seno de la matriz sedi-
mentaria desplazándola mecánicamente y, en parte, reemplazándola. Asociadamente se presen-
tan tepees y tapices microbianos laminados y poligonales. Estas unidades evaporíticas tienden 
a desarrollarse paralelamente a la línea de costa. Hidrológicamente están dominadas por recar-
gas de tormentas y mareas excepcionales y por refl ujos de salmueras densas. Por el crecimien-
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to intrasedimentario y la intensa diagénesis temprana que implican, es interesante referir la 
naturaleza del sustrato, ya sea carbonatado como en Abu Dhabi o Qatar (golfo Pérsico; Shear-
man, 1966, 1978; Kendall y Warren, 1988), siliciclástico como en Laguna Ojo de Liebre 
(Holser, 1966; Phleger, 1969; Pierre et al., 1984), o mixto. En las depresiones interdunares 
del delta del Nilo también se han citado formaciones evaporíticas intersticiales (West et al., 
1979).

Ambientes antiguos

Los depósitos evaporíticos antiguos de las zonas marginales de los continentes tienen po-
tencias y extensiones de dos o tres órdenes de magnitud mayores que los de las evaporitas 
modernas de la zona de tansición. Las formaciones evaporíticas antiguas presentan tres confi -
guraciones principales (Busson, 1988): margen de plataforma (margen de shelf ), plataforma y 
cuenca. Las tres confi guraciones pueden aparecer a lo largo de la historia de una misma área 
evaporítica en función de su evolución sedimentaria y estructural. Así, la fi gura 15.38 muestra 
para el caso del Pérmico superior de Texas-New Mexico (Estados Unidos) la siguiente sucesión: 
1) evaporitas de margen de plataforma (Guadalupiense superior), con un sincronismo depo-
sicional entre las laminitas de cuenca y las evaporitas de margen; 2) evaporitas de centro de 
cuenca (Fm. Castile), con un relleno rápido de la cuenca con sulfatos y la desaparición mor-
fológica fi nal de la propia cuenca, y 3) evaporitas de plataforma (Fm. Salado y Fm. Rustler), 
que consiste en un conjunto de evaporitas de plataforma sin una relación clara con la antigua 
cuenca. Ello no obstante, con frecuencia es difícil establecer una relación precisa entre las an-
teriores categorías de margen y plataforma, y muchos autores las agrupan bajo el término 
general de «evaporitas de plataforma».

b)
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Figura 15.38. Sucesión de diferentes tipos de evaporitas (margen de plataforma, cuenca y plataforma) en la 
cuenca de Texas-New Mexico del Pérmico superior de Estados Unidos. a) Esquema evolutivo, de 1 a 3; b) Co-
lumna litoestratigráfi ca sintética de las unidades evaporíticas (simplifi cado de Busson, 1988, fi gura 10).
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Evaporitas de plataforma

Las evaporitas marinas de plataforma pueden defi nirse (Warren, 1989, 1991) como uni-
dades estratiformes someras, de potencia inferior a 50 m en general (a menudo inferior a 
5-10 m), con raros intervalos de aguas más profundas. Estas unidades están depositadas en 
una plataforma continental y están con frecuencia interestratifi cadas con otros sedimentos no 
evaporíticos de plataforma de aguas someras (shoals). Estas evaporitas pasan hacia el mar abier-
to a sedimentos coetáneos de agua profunda y ambiente no restringido (fi gura 15.39a).

Grandes zonas de estas plataformas áridas antiguas fueron extensas llanuras lutítico-eva-
poríticas, auténticos mosaicos deposicionales de salinas y sabkhas. Otras plataformas áridas 

b)

a)
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Figura 15.39. a) Tipos de evaporitas de plataforma (según Warren, 1991, fi gura 2.2); b) Relaciones posibles 
entre llanura-lutítica salina y megasalina (saltern) en las confi guraciones de plataforma (rimmed-shelf) y rampa 
(adaptado de Warren, 1989, fi guras 1.12 y 1.13).
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(u otras partes de una misma plataforma) fueron inundadas por salterns: inmensos pasos mari-
nos (seaways) con deposición somera dominada por unidades evaporíticas subacuáticas lateral-
mente extensivas. Los depósitos de saltern alcanzan hasta decenas de metros de potencia. Son 
muy puros y presentan perfi lajes de pozo (logs) que pueden correlacionarse lateralmente a gran-
des distancias, de decenas a centenares de kilómetros. En muchos salterns cada ciclo se carac-
teriza por un episodio inicial de deposición transgresiva del tipo «desalimentado» (starved basin), 
seguido de carbonatos marinos que pasan hacia techo a evaporitas. En lo que sigue, utilizaremos 
el término «megasalina» como equivalente al de saltern de Warren (1989, 1991, 2006).

Basándose en la ausencia (gradiente < 1 : 50.000) o presencia de un talud continental acu-
sado, las antiguas plataformas evaporíticas pueden catalogarse respectivamente de rampas y 
plataformas propiamente dichas (shelf, rimmed-shelf ), ambas de mares epicontinentales muy 
extensos hacia el interior del continente y con anchuras de hasta miles de kilómetros. La fi gu-
ra 15.39b muestra diversas asociaciones evaporíticas entre llanura lutítica salina y megasalina, 
según las confi guraciones de plataforma (rimmed-shelf ) y rampa. Así conceptuadas, las evapo-
ritas de plataforma han sido referidas en muchos trabajos antiguos como evaporitas de margen 
de cuenca, margen de shelf, de lagoon, o de back-reef. Las de rampa equivaldrían a algunas 
descripciones de vastas evaporitas de plataforma en el sentido de Busson (1978a, b), como por 
ejemplo la plataforma triásica sahariana (Busson, 1982), o en el sentido de la «plataforma de 
saturación» de Richter-Bernburg (1955). En algunas plataformas antiguas se desarrollan am-
plias depresiones del tipo cuenca interna (intra-shelf ), con fondos anóxicos de entre 10-30 m 
enriquecidos en materia orgánica.

Evaporitas de cuenca

Este tipo de evaporitas consiste en unidades potentes, con frecuencia de más de 50 m, de 
aguas profundas o someras y que presentan evidencias texturales de deposición en ambientes 
marinos muy diferentes: mudfl ats, megasalinas, talud y cuenca profunda. Estas unidades suelen 
mostrar un perfi l distintivo de «plataforma-talud-cuenca» durante la propia sedimentación 
evaporítica. Las condiciones tectónicas adecuadas para la formación de estos depósitos evapo-
ríticos (a lo ancho de grandes cuencas bien defi nidas y con potencias que suelen exceder los 
100 m, pudiendo alcanzar los pocos miles de metros) parecen darse en momentos de actividad 
tectónica (Warren, 1989).

Algunos ejemplos de grandes cuencas evaporíticas antiguas, o «gigantes salíferos», son: 
Delaware Basin del Pérmico de W de Texas, la cuenca del Zechstein centroeuropeo, la Sal 
Louann del Jurásico del golfo de Méjico, la Sal Hormuz del Precámbrico del golfo Pérsico y 
la sal del Messiniense del Mediterráneo. El relleno de estas grandes cuencas suele estar com-
puesto por ciclos shoaling de potencia individual de decenas a centenares de metros (ciclos de 
tercer orden). El relleno salino no suele corresponder a un episodio simple, sino a un apila-
miento de ciclos. Cerca del margen de la plataforma los depósitos de cuenca profunda suelen 
caracterizarse por depósitos de talud (cuña de evaporitas redepositadas, con slumps y turbiditas), 
mientras que en el centro de cuenca dominan los depósitos laminados. En las investigaciones 
de subsuperfi cie las evaporitas de cuenca se distinguen fácilmente de las de plataforma por su 
mayor pureza y potencia, además de por su distribución.

Modalidades de relleno de cuencas evaporíticas

Basándose en numerosas observaciones de casos concretos, Busson (1979a) propuso como 
mecanismo más general un relleno multiestádico de cuenca salina, organizado en tres episodios 
principales (carbonatado, sulfatado y clorurado), con facies en disposición altimétrica y tele-
scópica, y con tendencia a la somerización (shoaling) (fi gura 15.40).
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Para el relleno de las grandes cuencas profundas se ha propuesto en la literatura tres moda-
lidades principales (Kendall, 1979, fi gura 17; Rouchy, 1980), resumidas en la fi gura 15.41: 
a) Modelo de cuenca profunda. En este modelo las evaporitas se sedimentan en una cuenca prác-
ticamente rellena de salmueras, o al menos con una lámina de agua muy potente (brine-fi lled 
basin model). Este modelo está inspirado principalmente en el de Schmalz (1969). b) Modelo de 
cuenca somera. En él las evaporitas se sedimentan en cuencas de decenas, máximo del orden del 
centenar de metros de potencia, con episodios de sabkha. Como ejemplo puede citarse las in-
terpretaciones realizadas por Hardie y Eugster (1971) y Vai y Ricci-Lucchi (1977) sobre las 
formaciones de yeso selenítico de las cuencas del Messiniense. c) Modelo de cuenca profunda y 
aguas someras. Es quizá el elemento más original, propuesto como desiccated deep basin por Hsü 
(1972), y teniendo como precursor el mecanismo basinal drawdown de Maiklen (1971). En este 
modelo la precipitación ocurre en una cuenca profunda topográfi camente, pero prácticamente 
desecada, y con la instalación de sabkhas y lagos-playa en su fondo durante la crisis de salinidad.

Relación plataforma-cuenca: estratigrafía secuencial en carbonatos-evaporitas

En el relleno multiepisódico de muchas cuencas evaporíticas marinas se observa una alter-
nancia en la vertical de estadios de plataforma y de cuenca. Tucker (1991) utilizó la estratigra-
fía secuencial basada en las oscilaciones del nivel marino, principalmente las oscilaciones de 

Figura 15.40. Esquema de relleno multiestádico de una 
cuenca evaporítica profunda, a nivel constante idealizado. 
Fases: 1.ª) Aumento de salinidad y estabilización de la 
picnoclina; acumulación de laminitas orgánicas de origen 
planctónico en el fondo euxínico de la cuenca y en posición 
interarrecifal. 2.ª) Aumento general de la salinidad con 
mantenimiento de la picnoclina; estromatolitos sobre los 
arrecifes; vida planctónica casi totalmente impedida; yeso 
estable en la masa de agua oxigenada superior e inestable 
en el fondo anóxico; eventual precipitación de carbonato en 
el fondo de cuenca procedente de la reducción bacterial 
del yeso. 3.ª) Destrucción de la picnoclina y homogeneiza-
ción de la salmuera; relleno de la cuenca por deposición 
halítica en el fondo y por acreción lateral; sal muy pura, 
relleno rápido y abundante salmuera residual atrapada 
(adaptado de Busson, 1979, fi gura 1).
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tercer orden (entre 1-10 M.a. de duración) para explicar el relleno de las cuencas evaporíticas 
marinas, en particular aquéllas de carácter carbonatado-evaporítico y de ambiente cratónico, 
aplicándola al caso del Zechstein centroeuropeo. Este análisis lleva a defi nir secuencias de 
«evaporitas (en base)-carbonatos (al techo)», en lugar del clásico ciclo de «carbonatos (en base)-
evaporitas (al techo)», y también a reconocer la sedimentación evaporítica en cualquier posición 
de la plataforma (interna, intermedia, externa), del talud y de la cuenca (depocentro).

De acuerdo con el relleno del centro de las cuencas, ya sea exclusivamente de sulfatos o de 
cloruros, Tucker (1991) considera dos casos principales (fi gura 15.42):

a) Depresión incompleta de la lámina de agua. Esta situación lleva al desarrollo de unos 
sistemas deposicionales evaporíticos con cuñas potentes de yeso marginal (yesos seleníticos y 
sabkhas anhidríticas) y de unidades delgadas de yeso laminado en el depocentro. Los estadios 
evolutivos son los siguientes: 1) se parte de un nivel oceánico alto (highstand) con sedimenta-
ción carbonatada, es decir, con carbonatos de nivel marino alto (HST) sobre carbonatos de 
sistema transgresivo (TST); 2) caída o depresión incompleta de lámina de agua en la cuenca 
y sedimentación de una cuña sulfatada (LSW) con sabkhas en la parte alta, facies seleníticas 
intermedias y, eventualmente, sulfatos resedimentados en la parte baja; en el centro de cuenca 
se sedimentan laminitas (de yeso, carbonato o materia orgánica) en situación de estratitifi cación 
de aguas y condiciones anóxicas. Excepcionalmente, si la lámina de agua en la cuenca queda 
muy baja pueden depositarse niveles de yeso selenítico en el depocentro; 3) en el inicio de la 
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Figura 15.41. Modelos de relleno de evaporitas de centro de cuenca: a) cuenca profunda con agua profunda; b) 
cuenca somera; c) cuenca profunda con agua somera (adaptado de Kendall, 1979).
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transgresión se forman sulfatos retrogradacionales (lagoons y sabkhas de TST) y en el centro 
de cuenca laminitas carbonatadas; en estadio avanzado de la subida del nivel marino se depo-
sitan carbonatos de TST; 4) posteriormente, aún pueden producirse precipitados evaporíticos 
de HST hacia el interior de la plataforma, y 5) la depresión de la lámina de agua puede repe-
tir la secuencia, tras la formación de una discontinuidad que la limita al techo.

b) Depresión completa de la lámina de agua. Esta situación lleva al desarrollo de unos 
sistemas deposicionales evaporíticos con relleno halítico del centro de cubeta. Partiendo de la 
misma situación carbonatada que en el caso anterior, los estadios evolutivos son los siguientes: 
1) si la caída (depresión) no es muy rápida puede formarse una cuña marginal sulfatada 
(LSW-G) y laminitas en el centro, pero si lo es, el yeso puede prácticamente faltar. En este 
último caso (y si se da el sufi ciente infl ujo de agua marina a través de las rocas permeables del 
umbral) puede precipitar sufi ciente halita como para llenar la cuenca (LS-BFH), así como 
potasas en su desecación extrema; 2) en el inicio de la transgresión (TST) la situación hiper-
salina puede mantenerse (disolución parcial de los cloruros anteriores) y precipitar evaporitas 
de sabkha y lagoon en todo el conjunto de plataforma-cuenca, y 3) los carbonatos de TST y 
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Figura 15.42. Principales momentos de sedimentación evaporítica en el modelo secuencial de carbonatos-evaporitas propuesto por Tucker 
(1991), ya sea con depresión incompleta (a) o completa (b) de la lámina de agua en la cuenca. LSW: cuña de yeso marginal de nivel ma-
rino bajo; LS-BFH: halita de relleno de cuenca en nivel marino bajo; TST: cortejo sedimentario transgresivo; HST: cortejo sedimentario de 
nivel marino alto (simplifi cado de Tucker, 1991, fi guras 2 y 3).
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HST pueden completar el ciclo, hasta una nueva secuencia causada por una profundización 
de la cuenca por subsidencia diferencial.

Aparte de otros aspectos de interés, esta concepción se ajusta a la evidencia de muchas 
evoluciones evaporíticas de cuenca, que se muestran como prácticamente instantáneas y con 
la máxima salinidad (cloruros) en la base, y en ocasiones sin cuñas sulfatadas marginales. La 
necesidad del infl ujo de agua oceánica a través de la barra permeable no es un obstáculo esen-
cial, pues este tipo de recarga se conoce en la actualidad (Depresión Danakil, Etiopía), además 
de que la cuenca podría ser realimentada con pulsaciones menores. Esta interpretación ordena 
secuencial y lógicamente las evaporitas de los diversos ambientes marinos (cuenca profunda, 
talud, margen de plataforma, back-reef, sabkha externa, etc.) de acuerdo con las oscilaciones 
del nivel marino, con caídas bruscas y crecidas dominantemente paulatinas.

No obstante, Warren (1999) ha presentado objeciones a algunas de las concepciones de 
Tucker (1991). Dichas objeciones se basan principalmente en la consideración de que duran-
te los episodios evaporíticos de las grandes cuencas, el nivel de agua es francamente inferior al 
oceánico, quedando estas cuencas desconectadas de aquél y no afectadas por las osiclaciones 
eustáticas de orden decamétrico. En este sentido, las cuñas de sulfatos marginales podrían no 
tener relación con niveles bajos en las cuencas (lowstand) y, en resumen, las ideas de la estra-
tigrafi a secuencial basadas en las oscilaciones oceánicas no serían aplicables a estas cuencas en 
estos estadios. Por el contrario, Warren (1999) concibe las oscilaciones en las grandes cuencas 
evaporíticas como de carácter autocíclico, con controles tectónicos y climáticos.

Ambientes geotectónicos de sedimentación evaporítica marina

Las formaciones evaporíticas marinas del pasado geológico son muy numerosas, aunque su 
principal ocurrencia parece limitada al Fanerozoico y en menor grado al Proterozoico. Estas for-
maciones han registrado episodios de distribución mundial generalizada (Silúrico superior, Pér-
mico superior, Triásico superior) y pueden ocupar enormes extensiones en las cuencas sedimen-
tarias. Entre otros autores, Krumbein (1951), Lotze (1964), Kozay et al. (1968) y Zharkov (1981) 
han revisado su distribución geográfi ca y temporal. La catalogación de todas estas formaciones 
antiguas es compleja y el seleccionar un sólo criterio clasifi cador presenta importantes limitacio-
nes. Aún así, los criterios estructurales permiten, mejor que otros, una visión amplia de las eva-
poritas marinas del Fanerozoico (aunque no por ello son diferentes las paragénesis minerales):

a) Evaporitas de cuenca cratónica. Como tal puede defi nirse a la mayoría de las formacio-
nes paleozoicas de Estados Unidos-Canadá (entre otras, las cuencas de Michigan, en Estados 
Unidos y Elk Point, en Canadá) y Rusia-Siberia, así como las extensas del Zechstein centroeu-
ropeo, muchas de las cuales están bien estudiadas con sondeos. Se trata de los «gigantes salíferos 
paleozoicos», cuencas muy estables afectadas sólo por movimientos verticales que permitieron 
el apilamiento repetitivo de importantes formaciones salinas a lo largo de períodos de tiempo 
muy largos.

b) Evaporitas de plataforma circum-marina. El mejor ejemplo es el del Triásico superior-
Lías basal europeo y nord-africano, caracterizado por cuencas muy someras y fuertemente 
expansivas, precursoras de la transgresión oceánica del Liásico. Estas evaporitas, que suelen 
formar secuencias deposicionales con episodios de carbonatos someros, alcanzan una gran 
distribución geográfi ca, pero se desarrollan en períodos de tiempo relativamente cortos y bien 
defi nidos para cada sector. Responden a la dinámica distensiva que involucra la ruptura del 
Pangea y el avance del Tethys (y subsiguiente apertura del Atlántico Norte). Las áreas afectadas 
por la sedimentación evaporítica son también cratónicas, en gran parte.



Evaporitas: introducción a la sedimentología evaporítica

741

c) Evaporitas de rift. Estas formaciones rellenan fosas y semifosas subsidentes, en general 
de traza elongada y de origen distensivo, ya sea en relación o no con una apertura oceánica. 
Su importancia ha sido enfatizada por muchos autores, entre ellos Hardie (1984). Entre las 
evaporitas de margen continental pasivo cabe citar las de ambos lados del Atlántico: los grabens 
del Triásico superior y los liásico-jurásicos del Atlántico Norte, los jurásicos del golfo de Mé-
jico, y las cuencas potásicas del Cretácico inferior del Congo-Brasil. Entre las evaporitas intra-
continentales, hay que mencionar la cuenca potásica de Alsacia-Lorena (Alto Rhin) del Paleó-
geno, así como las fosas halíticas (Bresse, Valence, Manosque) del Paleógeno del SE de Francia 
(cuyos orígenes marinos, al menos en parte, parecen probados; Moretto, 1987; Busson et al., 
1992) y las formaciones del Mioceno medio del mar Rojo (Rouchy y Pierre, 1995).

d) Evaporitas de cadena orogénica (de convergencia de placas). Estas formaciones están 
bien desarrolladas en el sector centroeuropeo y área mediterránea, aunque tienen particulari-
dades muy variables. De todas ellas podría hacerse estas distinciones: 1) Evaporitas de surco 
de fl exura (foredeep) en fase compresiva: están representadas por las dos formaciones surpire-
naicas conocidas del Eoceno (Luteciense y Priaboniense), así como por las fases de la cuenca 
precarpática del Mioceno medio (Badeniense) de Polonia-Ucrania, y las del Messiniense de los 
Apeninos. Por la dinámica general de compresión, estas evaporitas de cuenca de antepais han 
podido quedar implicadas en las unidades alóctonas generadas posteriormente a su acumula-
ción. 2) Evaporitas de fosas de intracadena (intermontane): están representadas por las evapo-
ritas de las cuencas neógenas (Tortoniense-Messiniense) de la Cadena Bética, que se han ge-
nerado tanto en distensión como en compresión (Montenat et al., 1987). 3) Evaporitas de 
cuencas emplazadas en el centro de las zonas de convergencia de placas: aunque su catalogación 
es más discutible, algunos autores incluyen en este tipo a las grandes cuencas salinas del Mes-
siniense localizadas bajo las actuales llanuras abisales del Mediterráneo, y a las evaporitas mio-
cenas de la Cadena Zagros (Irán).

MOVIMIENTOS DE MASAS SALINAS. DIAPIRISMO

El término halocinesis se refi ere al movimiento espontáneo de una masa salina (de cloruro 
sódico, en general), el cual suele estar inducido por la inestabilidad gravitativa de la propia 
masa cuando soporta una potente cobertera de sedimentos más densos. Tectónica salina hace 
referencia a movimientos de masas salinas impulsados por causas estructurales; en general, se 
trata de esfuerzos tangenciales, aunque también pueden ser tensionales. Diapirismo salino (del 
griego diapeirein, perforar) se reserva para el fenómeno de penetración y rotura de la coberte-
ra sedimentaria por parte de masas salinas ascendentes (intrusión salina y eventual extrusión). 
En las extrusiones se pasa de una fase inicial meramente halocinética a otra propiamente dia-
pírica (perforante). Estructura salina se refi ere, en general, a cualquier geometría salina de 
deformación, ya sea perforante o no. En todas las estructuras, en general, la sal suele estar muy 
recristalizada, presenta un tamaño cristalino grueso y ha perdido las inclusiones fl uidas pri-
marias.

El comportamiento halocinético/diapírico de la sal se basa en su baja densidad y en su 
facilidad de fl uencia (comportamiento plástico). Otras propiedades de la sal, como la conduc-
tividad térmica, el contenido en agua, la deformabilidad de la red cristalina del cloruro sódico, 
la presencia de sales K-Mg acompañando a la halita, etc., facilitan este comportamiento en 
diferentes grados.

a) Densidad. La densidad del mineral halita es relativamente baja, de 2,165 g/cm3 a 
temperatura ambiente. Contrariamente al resto de materiales geológicos, la roca salina pierde 
densidad en profundidad al ir aumentando la temperatura, calculándose una pérdida del 6% 
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entre 0 y 801 °C, temperatura esta última a la cual la densidad ha bajado hasta 1,904 g/cm3. 
Este comportamiento anómalo es debido a la práctica ausencia de porosidad en esta roca y a 
la dilatación del mineral por el aumento de temperatura, la cual resulta ser superior a la con-
tracción (compactación) debida a la presión de confi namiento. Este comportamiento de la sal 
facilita su ascensión por «fl otabilidad» a medida que, con el enterramiento progresivo, va sien-
do mayor el contraste de densidades.

b) Conductividad térmica. La sal presenta, junto con la anhidrita, la conductividad tér-
mica más alta de las rocas sedimentarias (17 × 10–3 unidades c.g.s.). Este hecho lleva a que las 
masas salinas: 1) se comporten como conductores térmicos muy efectivos (captores de calor 
en profundidad y transmisores hacia la superfi cie); 2) deformen los gradientes térmicos regio-
nales; 3) faciliten la aparición de células convectivas, y 4) infl uyan signifi cativamente en las 
reacciones diagenéticas de los sedimentos encajantes, en particular, en la maduración de la 
materia orgánica.

c) Contenido en agua. Muchos estudios experimentales de deformación salina se han rea-
lizado sobre muestras en seco. Sin embargo, en las condiciones naturales siempre están presen-
tes pequeñas cantidades de agua (inclusiones fl uidas, agua intercristalina) y ello aumenta con-
siderablemente la capacidad de fl uencia de la sal. Aún en las masas salinas muy recristalizadas 
por diapirismo o tectónica, los contenidos en H2O están próximos al 0,1% en peso.

De acuerdo con todo lo anterior, las posibilidades de comportamiento plástico de la sal son 
muy superiores a lo que antiguamente se creyó, y en determinadas circunstancias la sal puede 
fl uir bajo el peso de una cobertera sedimentaria relativamente delgada o de un gradiente tér-
mico regional no necesariamente muy alto.

Morfologías y mecanismos de la halocinesis

Una vez iniciada la deformación de las masas salinas, ya sea por simple halocinesis o por 
ser inducida tectónicamente, las formas que pueden adquirir son muy variadas. De menor a 
mayor grado de evolución, las principales geometrías son las siguientes (fi gura 15.43): a) for-
mas concordantes con las rocas encajantes: anticlinales, salt rollers y almohadillas (pillows); y 
b) formas intrusivas: paredes diapíricas, diapiros bulbosos, diapiros con cabeza extrusiva (over-
hang, namakier), diapiros desenraizados (Jenyon, 1986; Jackson y Talbot, 1986).

DOMO EXTRUSIVO

DERRAME

DIAPIRO
PARED

BULBO

CHIMENEA
RAÍZ

ALMOHADILLA

ANTICLINAL

COBERTERA SEDIMENTARIA
(indiferenciada)

CAPA SALINA

CONCORDANTES      (baja amplitud)

3 a 9

2 a 6

1 a 3

km 0 

INTRUSIVAS      (gran amplitud)

(CAPA SALINA REABSORBIDA)(CAPA SALINA PRESERVADA)

ESTRUCTURAS     SALINAS

Figura 15.43. Morfologías de masas salinas, con distinción entre estructuras concordantes y discordantes (intru-
sivas) con la cobertera sedimentaria (simplifi cado de Jackson y Talbot, 1986).
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A pesar de la gran deformabilidad de la sal y de su capacidad de fl uencia, existen forma-
ciones salinas enterradas a varios miles de metros que se preservan totalmente como estratifor-
mes. En general, suele requerirse algún elemento o evento inicial para la «activación» haloci-
nética de las masas salinas. Este elemento puede ser un hecho sísmico, estructural, 
sedimentológico, o gravitacional. Así, puede tratarse de alguna irregularidad localizada ya sea 
en su zócalo (una fractura), en la propia masa salina (heterogeneidad litológica) o en su cober-
tera sedimentaria (cambio lateral de potencia, densidad, facies, viscosidad o gradiente térmico).

Independientemente del anterior requerimiento, las principales causas físicas y mecanismos 
propuestos para la movilización de las masas salinas son varios: a) fl otabilidad (bouyancy), de-
bido al contraste de densidades; b) peso diferencial: zonas de la cobertera sedimentaria que 
ejercen diferente carga litostática sobre la capa salina; c) derrame gravitativo: ocurrido tras la 
extrusión, ya sea subacuática o subaérea, de la sal; este movimiento es similar al de las masas 
de hielo en los glaciares y es facilitado por la presencia de agua impregnando la masa extruida; 
d) convección térmica operada en profundidad, en relación con los gradientes geotérmicos 
regionales (suele ocurrir a profundidades mayores de 900-1.000 m, en general); e) contracción 
tectónica (compresión); f ) extensión tectónica (distensión), y g) descompresión por erosión 
rápida de la cobertera.

Evolución diapírica

Trusheim (1960), y posteriormente otros muchos autores, han reconocido tres estadios 
ideales en la evolución de un diapiro que se genera a partir de una capa salina localizada en la 
base de una sucesión sedimentaria aún en formación (fi gura 15.44):

a) Estadio pre-diapírico. Implica la formación de una ondulación o elevación en la capa 
de sal original y la aparición asociada de una «depresión periférica» al techo de la misma, ro-
deando la elevación. Simultáneamente se desarrolla en el techo de la cobertera sedimentaria 
un «sinclinal periférico primario» (SPP), el cual registra sedimentación, de tal modo que sus 
capas se adelgazan hacia la elevación salina. Puede haber erosión al techo de la cobertera sobre 
la elevación salina, con resedimentación en el SPP.

b) Estadio diapírico (perforante inicial). Cuando la elevación salina perfora la cobertera, 
ésta subside rápidamente alrededor de la masa salina, generándose un «sinclinal periférico se-
cundario» (SPS), en el que las capas se engrosan hacia la masa salina y se adelgazan en sentido 
opuesto. Este tránsito brusco de elevación a perforación puede venir marcado por cambios de 
facies en los sedimentos depositados en los sinclinales periféricos, y suele comportarse como 
un buen refl ector sísmico. Se trata, en realidad, de una ruptura sedimentaria que lleva asocia-
da una superfi cie de emersión o transgresión. Cuando el diapiro llega cerca de la superfi cie 
deposicional puede mantenerse en esa posición, creciendo «hacia abajo» (downbuilding), mien-
tras se producen la subsidencia y el hundimiento continuados de su SPS.

c) Estadio post-diapírico (perforante evolucionado). Cuando la extrusión y la sedimenta-
ción asociada en el SPS ya han ocurrido en su mayor parte, aún puede haber una etapa fi nal 
menor relacionada con una sedimentación posterior. Durante esta última salida de sal se pro-
duce un nuevo hundimiento compensatorio que desarrolla un «sinclinal periférico terciario» 
(SPT), el cual no siempre se observa en los diapiros debido a los efectos altamente destructivos 
que aparecen en su techo (fracturación, fomación de grabens, disoluciones, etc.). Estos últimos 
fenómenos suelen ser tratados en la literatura como efectos auxiliares post-diapíricos. Otros fe-
nómenos asociados (aunque no exclusivos) a esta fase póstuma son los derrames (overhangs), 
las extrusiones salinas en superfi cie, y los cap-rocks. Es de destacar que en este estadio fi nal 
muchos diapiros mantienen su crecimiento del tipo downbuilding.



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

744

La anterior secuencia evolutiva es ideal, y puede sufrir numerosas alteraciones. Una de ellas 
es la existencia de algún hiato sedimentario generalizado durante el desarrollo diapírico, que 
pueda erosionar el SPP. También, en ocasiones, la fuerte subsidencia asociada al estadio per-
forante confi ere al SPP una forma de semi-anticlinal. Esta «semi-antiforma» puede acompa-
ñarse de fallas normales gravitativas, afectando a la secuencia sedimentaria. Cuando un grupo 
de dos o más diapiros evoluciona al unísono, durante la subsidencia de los SPS pueden orga-
nizarse anti-formas en los SPP situados entre los diapiros (morfologías sísmicas en «caparazas 
de tortuga»).

COBERTERA

ALMOHADILLA

DEPRESIÓN PERIFÉRICA

SINCLINAL
PERIFÉRICO
PRIMARIO
(SPP)

CAPA
SALINA

SUPERFICIE
DEPOSICIONAL

TECHO

BASE

ALTO ESTRUCTURAL (erosión)

a)    ESTADIO ALMOHADILLA (pre-diapírico)

b)    ESTADIO DIAPIRO (inicial)

c)    ESTADIO POST-DIAPÍRICO (evolucionado)

SINCLINAL PERIFÉRICO SECUNDARIO
(muy  próximo al diapiro)         (SPS)

              ANTIFORMA del SPP
(acuñándose contra el diapiro)

(caparaza de tortuga)

MIGRACIÓN PREFERENTE DE LA BASE SALINA

HUNDIMIENTO DE LA COBERTERA

SINCLINAL PERIFÉRICO TERCIARIO
(pequeña escala)                  (SPT)

ESTADIO post-diapiro

ESTADIO diapiro

ESTADIO almohadilla

SPS

SPP

Figura 15.44. Estadios evolutivos de un diapiro. El esquema contempla la sedimentación de la cobertera 
como ocurrida anteriormente al estadio almohadilla de deformación salina; SPP: sinclinal periférico primario; 
SPS: sinclinal periférico secundario; SPT: sinclinal periférico terciario (adaptado de Jenyon, 1986, fi guras 7.17 
y 7.18).
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Modelos de cuenca diapírica

Diversos experimentos de laboratorio, así como el estudio geológico de numerosas provin-
cias diapíricas, han permitido establecer algunas tendencias en el comportamiento halocinéti-
co de las cuencas que presentan en sus horizontes basales una formación salina importante. 
Puede así hablarse de «modelos de cuenca diapírica». Entre los principales podemos citar los 
siguientes (fi gura 15.45):

a) Modelo de migración radial. Este tipo sencillo lo muestran algunas cuencas en las que 
la sal migra desde el centro a los bordes debido al peso sedimentario diferencial. Ello produce 
un fl ujo centrífugo que desde el depocentro subsidente remonta los taludes hacia las áreas de 
plataforma, donde la presión litostática es menor. La presencia de fallas de zócalo en los bordes 
de cuenca puede controlar la fi jación de la sal y la eventual construcción de diapiros en esas 
posiciones.

b) Modelo de Trusheim (1960). Este tipo corresponde a una cuenca con una formación 
salina basal muy desigual, en la que el aumento progresivo de potencia salina desde el borde 
hacia el centro de cuenca condiciona una halocinesis diferenciada. Tal comportamiento sería 
independiente de la sedimentación de la cobertera. En las zonas de borde se generarían estruc-
turas halocinéticas suaves y concordantes, las cuales se harían más marcadamente diapíricas 
hacia el centro. En muchas cuencas salinas se generan propiamente «familias diapíricas» que 
se organizan en forma de bandas paralelas o bien en forma de anillos concéntricos. El dispo-
sitivo puede iniciarse en el depocentro y se va expandiendo, condicionando así la posición de 
las siguientes estructuras diapíricas y de los sinclinales periféricos sucesivos.

c) Modelo de subsidencia diferencial. Este tipo se desarrolla en aquellas cuencas en las que 
el relleno sedimentario va condicionando progresivamente la deformación salina, la cual pro-
gresa desde el borde hacia el centro de la cuenca por el avance de grandes cuñas sedimentarias 
progradantes (como complejos deltaicos, etc.). Este tipo de sedimentación produce marcados 
pesos diferenciales sobre la capa de sal subyacente, lo que facilita migraciones locales de ésta 
desde la plataforma hacia el frente de progradación. A lo largo de dichos frentes se generan 
ondulaciones y paredes salinas que suelen mostrar apéndices o espinas, y que son progresiva-
mente más modernos. El ejemplo mejor conocido de este funcionamiento es el de la cuenca 
de la costa del golfo de Méjico, en cuya base se presenta la potente sal jurásica de la Fm. 
 Louann.

d) Modelo de deslizamiento gravitativo. Este tipo puede ser un modelo frecuente en los 
primeros estadios de deformación salina de algunas formaciones. El principal requerimiento 
es la existencia de una inclinación sufi ciente en la capa salina hacia el centro de cuenca que 
facilite su fl uencia en sentido lateral, a favor de la pendiente.

Cap-rocks

Muchos diapiros presentan techos planos, aparentemente estratifi cados y de hasta varios 
cientos de metros de potencia, llamados cap-rocks. Éstos son propiamente zonados y se com-
ponen de un conjunto de productos residuales de disolución de la sal por el agua meteórica, 
así como de minerales diagenéticos precipitados in situ. Los diapiros profundos suelen tener 
cap-rocks menos desarrollados que los someros, por su mayor protección contra la disolución 
de las aguas meteóricas. En muchas áreas, no obstante, los cap-rocks faltan ya sea porque no 
se han formado o porque han sido disueltos o destruidos por la propia acción extrusiva.

Los cap-rocks mejor estudiados son los de la cuenca de la costa del golfo de Méjico, de 
los que afl oran más de 20 diapiros. Las potencias de estos cap-rocks promedian entre 100 y 
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a)    MIGRACIÓN RADIAL (centrífuga) DESDE EL DEPOCENTRO

b)    CAPA SALINA DE POTENCIA DESIGUAL

c)    MODELO DE CARGA DIFERENCIAL

d)    DESLIZAMIENTO GRAVITATIVO

COBERTERA
SEDIMENTARIA

CAPA SALINA BASAL

DEPOCENTRO
MUY SUBSIDENTE

A

MODELO
DE TRUSHEIM (1960)

B

CUÑA
SEDIMENTARIA
PROGRADANTE

C

D

Figura 15.45. Modelos de cuenca diapírica: a) con migración radial desde el depocentro; b) modelo de Trusheim 
(1960); c) modelo de subsidencia diferencial, por cuñas sedimentarias progradantes; d) modelo con deslizamien-
to gravitativo (basado en Jenyon, 1986, y en Warren, 1989).
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140 m, llegando en algunos a más de 300 m. Los diapiros en posición onshore de esta provin-
cia salina presentan un cap-rock zonado que consiste en (fi gura 15.46): 1) una zona basal de 
anhidrita recubriendo directamente a la sal; 2) una zona irregular de tránsito que contiene 
yeso, y en la cual también puede concentrarse azufre nativo; 3) una zona superior compleja 
de calcita, que se produce como transformación ligada a la reducción bacterial de la anhidrita. 
Para ello el metabolismo bacterial consume el hidrocarburo ligado al diapiro (que actúa como 
trampa estructural de petróleo), reduce el sulfato cálcico (la propia anhidrita o el yeso), y pre-
cipita el Ca así liberado en forma de calcita:

3 CaSO4 ∙ 2 H2O + C6H12O6 → 3 CaCO3 + 3 H2S + 3 CO2 + 5 H2O

A su vez, el H2S producido puede ser oxidado y pasar a acumularse en forma de azufre 
nativo, o puede precipitar directamente como sulfuros metálicos cuando existen las soluciones 
intersticiales adecuadas. El proceso genético, no obstante, puede ser muy complejo. Tanto el 
azufre como los sulfuros llegan a explotarse en algunos diapiros.

Del mecanismo expuesto se deduce que el cap-rock crece por su base, de tal modo que a 
cada empuje salino ascendente corresponde un conjunto de los siguientes procesos sucesivos: 
disolución de la sal, acumulación del horizonte anhidrítico residual, intervención bacterial, 
precipitación de calcita y, eventualmente, también de azufre y/o sulfuros metálicos. De este 
modo, las «zonas» litológica del cap-rock son más modernas hacia su base y más antiguas hacia 
su techo.

ENCAJANTE

ZONA DE TRANSICIÓN
(yeso secundario:    )

(azufre:       )
ANHIDRITA

ZONA DE DISOLUCIÓN SALINA

SAL

CALCITA MASIVA
(cementada)

ZONA DE CALCITA
bandeada

Figura 15.46. Zonación típica de un cap-rock diapírico; esquema sin escala (adaptado y simplifi cado de Posey y 
Kyle, 1988).
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Desde el punto de vista económico, los diapiros tienen numerosos puntos de interés: a) 
los afl orantes o localizados en la cercana subsuperfi cie suministran materias primas de prime-
ra necesidad para la industria y la agricultura (sal, potasas, sulfato cálcico); b) todos ellos 
constituyen, en general, trampas de hidrocaburos muy efectivas ya sean estructurales o sedi-
mentarias; c) presentan yacimientos explotables de sulfuros metálicos y azufre nativo; d) cons-
tituyen elementos que controlan la hidrogeología regional o local, condicionando surgencias 
de caudales muy considerables; e) constituyen cuerpos de interés como lugar potencial de al-
macenamiento de diversas sustancias sólidas o fl uidas (gas, residuos industriales, residuos ra-
diactivos, etc.); f ) son lugares idóneos para el estudio del comportamiento mecánico y térmi-
co de la sal; g) son lugares de interés en medicina por el ambiente extraordinariamente seco 
(carácter higroscópico de la sal) de sus cavidades internas (sanatorios para el tratamiento de 
enfermedades respiratorias).

EVAPORITAS CONTINENTALES: TIPOS HIDROQUÍMICOS Y MINERALOGÍA

Una gran cantidad de cuerpos de agua continental tienen altas concentraciones en solutos, 
no pudiéndose califi car de aguas dulces. En muchos casos la salinidad supera el límite de to-
lerancia biológica de los organismos dulciacuícolas (de 3 a 5 g/l, según los autores) y, con 
frecuencia, las aguas son hipersalinas alcanzándose los productos de solubilidad de diversas 
sales. Síntesis fundamentales sobre la sedimentación evaporítica continental fueron ofrecidas, 
entre otros, por Strakhov (1970), Eugster y Hardie (1978), Reeves (1978) y Smoot y Lowens-
tein (1991).

Como en el caso de las evaporitas marinas, la sedimentación evaporítica continental re-
quiere un balance hídrico defi citario en el que la evaporación supere los aportes totales de agua 
a la cuenca. En los continentes esta situación puede darse en varios ambientes fi siográfi cos, 
pero en particular se produce en las cuencas interiores o endorreicas, ya estén totalmente ce-
rradas o bien tengan algún drenaje limitado hacia el exterior, superfi cial o subterráneo. En 
general, estas cuencas registran sedimentación evaporítica estable sólo en los episodios de acu-
sado défi cit hidrológico.

En las cuencas cerradas los cambios en el volumen de agua pueden ser considerables. En 
la actualidad muchas zonas endorreicas evaporíticas derivan, o son residuales, de extensos de-
sarrollos lacustres ocurridos durante los períodos pluviales del Pleistoceno superior, relaciona-
dos con la última glaciación. Las oscilaciones del nivel de agua en los lagos de esas zonas 
pudieron superar los 100 m (provincia de Basin and Range, del W de Estados Unidos, región 
de Great Plains, del W del Canadá; etc.).

En las cuencas endorreicas, gran parte del fl ujo se produce subterráneamente, siendo poco 
importantes las masas de agua afl orantes y estables (lacustres). Por el contrario, una multitud 
de pequeños lagos efímeros (cientos, incluso miles), con frecuencia sin alimentación superfi cial 
apreciable alguna, dan prueba de una efi caz recarga subterránea y generan evaporitas. Un 
ejemplo de este funcionamiento lo constituyen las playas de la Zona de Descarga Centro-
Australiana (Arakel et al., 1990).

Los ambientes evaporíticos continentales están distribuidos en relación con las zonas áridas 
y semiáridas actuales del globo. Estas zonas se desarrollan en: a) los cinturones de altas presio-
nes de las latitudes subtropicales y de los polos; b) las zonas interiores de latitudes medias de 
Asia y Norteamérica, y c) los desiertos orográfi cos producidos por efecto de sombra, a cualquier 
latitud. En tales zonas los ambientes salinos van desde los estrictamente lacustres, que son los 
principales, hasta otros más particulares y menos frecuentes, como son los relacionados con 
un régimen eólico determinado, o con puntos concretos de abanicos aluviales, o con la acti-
vidad edáfi ca (del tipo costra yesífera), etc.



Evaporitas: introducción a la sedimentología evaporítica

749

Los solutos son aportados a los ambientes 
evaporíticos por las aguas de ríos, corrientes efí-
meras, surgencias, lluvias directas y aerosoles. 
Aunque la mineralización del promedio de los 
ríos es baja (unas 59 ppm, según Livingstone, 
1963) (tabla 15.6), el promedio de solutos de 
muchos lagos es francamente mayor. Bajo la 
infl uencia de la meteorización, los sustratos ro-
cosos suministran importantes cantidades de 
estos solutos. Blatt et al. (1980) ofrecieron un 
ejemplo de la gran dependencia del quimismo 
promedio de las aguas de los ríos para el caso 
de varias cuencas hidrográfi cas con diferentes 
sustratos rocosos: a) granítico, con 43 ppm; 
b) carbonatado, con 158 ppm; c) yesífero, con 
727 ppm, y d) arcilloso, con 2.021 ppm. Pue-
de observarse la baja mineralización de los ma-
cizos cristalinos frente a la riqueza en solutos de 
las aguas procedentes de terrenos sedimentarios 
predominantemente arcillosos.

La química más frecuente de la aguas dulces 
continentales responde al carácter carbonatado/

bicarbonatado cálcico, con cantidades menores de otras sustancias iónicas. Bajo el efecto de la 
evaporación, la concentración iónica de las aguas aumenta y puede llegar a producir los pri-
meros precipitados, los cuales infl uirán decisivamente en la posterior evolución química de las 
soluciones. Los precipitados iniciales de carbonato, y posteriormente los de sulfato, marcan 
las pautas principales de esta evolución, que estará permanentemente controlada por el  balance 
entre cationes y aniones. La tabla 15.7 muestra los principales minerales evaporíticos presentes 
en los ambientes continentales.

Strakhov (1970) clasifi ca los lagos salados por su carácter químico en tres tipos principales: 
carbonatados, sulfatados y clorurados, distinguiendo entre varios subtipos carbonatados (alca-
linos) y sulfatados. Este autor admite que, con la evaporación progresiva, se produce en los 
lagos una evolución general desde los tipos de quimismos más diluidos a los más concentrados. 
Asociadamente, varía el pH desde marcadamente alcalino (ciertos lagos carbonatados sódicos) 
a progresivamente neutro (lagos clorurados). Similares concepciones son seguidas por  Valyashko 
(1972a, b) y por las escuelas rusas y chinas. La abundancia de las especies químicas en solución 
en función de los tipos hidroquímicos se presenta en la fi gura 15.47.

Eugster y Hardie (1978) ofrecieron un detallado estudio de la evolución y diversifi cación 
hidroquímica de los lagos, en función de la composición inicial y de la relación molar entre 
el Ca y los carbonatos. Una síntesis de la concepción de estos autores queda refl ejada en la 
fi gura 15.48. En dicha fi gura se marcan las pautas iniciales de precipitación, primero de car-
bonatos y luego de sulfatos de Ca y Na. Tras estos precipitados se diversifi can, hasta 8, los 
tipos principales de salmueras (algunos de ellos con subtipos), de los cuales los más represen-
tativos se han destacado con números, del 1 al 5. Son principalmente del tipo alcalino los 
tipos 4 (con halita, nahcolita, natron, thermonatrita, y trona) y 5 (con burkeíta, halita, mira-
bilita, nahcolita, natron, thenardita y thermonatrita), del tipo sulfatado-clorurado los tipos 3 
(con bischofi ta, blödita, epsomita, glauberita, yeso, halita, hexahidrita, kieserita, mirabilita y 
thenardita) y 2 (con yeso, glauberita, halita, mirabilita y thenardita), y del tipo clorurado el 1 
(con antarcticita, bischofi ta, carnalita, halita, silvita y taquihidrita).

Especie iónica Abundancia (ppm) Fuente próxima

HCO3
–; CO3

2–  58,8 Rocas carbonatadas
Gases de los suelos

Ca2+  15,0 Rocas carbonatadas

H4SiO4  13,1 Minerales silicatados

SO4
2–  11,2 Agua de lluvia

Sedimentos yesíferos
Materia orgánica

Cl–   7,8 Agua de lluvia
Agua de poro de las rocas detríticas

Na+   6,3 Agua de lluvia
Agua de poro de las rocas detríticas

Mg2+   4,1 Dolomita
Minerales ferromagnésicos

K+   2,3 Illitas

Fe2+, Fe3+   0,67 Hematites
Minerales ferromagnésicos

Otros   2,2

TOTAL 120,8

Tabla 15.6. Solutos del promedio de aguas de los ríos (simplifi cado de Blatt et 
al., 1980, tabla 10.4; basado en Livingstone, 1963).
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Carbonatos Cloruros

Aragonito ..................................
Burkeíta .....................................
Calcita ........................................
Dolomita ...................................
Gaylussita ..................................
Magnesita ..................................
Nahcolita ...................................
Natron ........................................
Northupita................................
Pirssonita ...................................
Shortita ......................................
Th ermonatrita .........................
Trona ...........................................

CaCO3

Na2CO3 · 2Na2SO4

CaCO3

CaMg(CO3)2

Na2Ca(CO3)2 · 5H2O
MgCO3

NaHCO3

Na2CO3 · 10H2O
Na3MgCl(CO3)
Na2Ca(CO3)2 · 2H2O
2CaCO3 · Na2CO3

Na2CO3 · H2O
NaHCO3 · Na2CO3 · 2H2O

Antarcticita ...............................
Bischofi ta ...................................
Carnalita ....................................
Halita ..........................................
Silvita ..........................................
Taquihidrita .............................

CaCl2 · 6H2O
MgCl2 · 6H2O
KCl · MgCl2 · 6H2O
NaCl
KCl
CaCl2 · 2MgCl2 · 12H2O

Boratos

Bórax ...........................................
Colemanita ...............................
Hidroboracita ..........................
Inderita.......................................
Inyoita ........................................
Kernita .......................................
Kurnakovita..............................
Meyerhoff erita .........................
Priceita  ......................................
Probertita ..................................
Tincalconita .............................
Ulexita ........................................

Na2B4O7 · 10H2O
Ca2B6O11 · 5H2O
CaMgB6O11 · 6H2O
Mg2B6O10 · 15H2O
Ca2B6O11 · 13H2O
Na2B4O7 · 4H2O
MgB6O19 · 15H2O
Ca2B6O11 · 7H2O
Ca4B10O19 · 7H2O
NaCaB5O9 · 5H2O
Na2B4O7 · 5H2O
NaCaB5O9 · 8H2O

Sulfatos

Alunita .......................................
Anhidrita ...................................
Baritina ......................................
Bassanita ....................................
Blödita ........................................
Celestina ....................................
Epsomita ...................................
Glauberita .................................
Kieserita .....................................
Hexahidrita ..............................
Jarosita ........................................
Kainita ........................................
Leonita .......................................
Loewita ......................................
Mirabilita ..................................
Pentahidrita ..............................
Polihalita ....................................
Schönita .....................................
Th enardita .................................
Yeso ..............................................

KAl3(OH)6(SO4)2

CaSO4

BaSO4

CaSO4 · 1/2H2O
Na2SO4 · MgSO4 · 4H2O
SrSO4

MgSO4 · 7H2O
CaSO4 · Na2SO4

MgSO4 · H2O
MgSO4 · 6H2O
KFe3(OH)6(SO4)2

MgSO4 · KCl · 11/4H2O
MgSO4 · Ka2SO4 · 4H2O
2MgSO4 · 2Na2SO4 · 5H2O
Na2SO4 · 10H2O
MgSO4 · 5H2O
K2Ca2Mg(SO4)4 · 2H2O
MgSO4 · K2SO4 · 6H2O
Na2SO4

CaSO4 · 2H2O

Silicatos

Magadiita ..................................
Searlesita ....................................

NaSi7O13 · 3H2O
NaBSi2O6 · H2O

Tabla 15.7. Minerales evaporíticos más comunes de las formaciones continentales.

Figura 15.47. Distribu-
ción de los  componentes 
salinos en los principa-
les tipos hidroquímicos 
de las cuencas evaporí-
ticas continentales (mo-
difi cado de Strakhov, 
1970, fi gura 98).

Na2 CO3

Na2 SO4

Mg SO4

Ca SO4

Na Cl

Mg Cl2

Ca Cl2

CO3
= + HCO3

–

pH
8,0

7,0

CARBONATADO SULFATADO CLORURADO
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Con posterioridad, Smoot y Lowenstein (1991) han sintetizado en tres tipos químicos 
fi nales la compleja transformación que sufren las aguas continentales en su evolución hacia 

salmueras (fi gura 15.49). De acuerdo con estos autores, 
en los cuerpos de agua en que la relación molar inicial 
entre el Ca y el conjunto de aniones carbona-
to+bicarbonato está a favor de estos últimos, el agota-
miento del Ca por la precipitación de calcita/aragonito 
lleva a un grupo hidroquímico dominado por las sal-
mueras alcalinas: Na-K-HCO3/CO3-SO4-Cl. De este 
grupo precipitan principalmente carbonatos alcalinos, 
sulfatos sódicos y cloruro sódico. Los representantes 
lacustres actuales son muy numerosos (lagos Mono, 
Deep Spring y Owen en California; Magadii y Chad 
en África). Los principales minerales de estas paragé-
nesis son: trona, nahcolita, mirabilita/thenardita y ha-
lita.

Si por el contrario, después de la precipitación de 
los carbonatos se mantiene un exceso de Ca sobre el 
conjunto carbonato+bicarbonato, se desarrolla un im-
portante grupo de salmueras neutras, sulfatado-cloru-

Figura 15.48. Diagrama de fl ujo de la evolución de las aguas meteóricas hacia diferentes tipos de salmueras. Se indica los principales preci-
pitados, los subtipos de salmueras, las relaciones de equivalentes entre cationes-aniones y de los cationes entre sí. En los recuadros de tipo 
fi nal de salmuera se incluye algún ejemplo de lago representativo (adaptado de Eugster y Hardie, 1978, fi gura 5; modifi cado de Orti, 1987, 
Cuadro I).

Ca - Cl

HCO3
–, CO3

=SO4
=

YESO,
ANHIDRITA CALCITA

Ca++

Cl - SO4

Na - HCO3 - SO4

Figura 15.49. Evolución de las aguas lacustres hacia salmueras con la 
evaporación progresiva. Las divisorias están basadas en los equivalentes 
de Ca frente a los de SO4 y HCO3 de las aguas. Las fl echas marcan la 
evolución hacia los tres tipos principales de salmueras (adaptado de 
Smoot y Lowenstein, 1991, fi gura 3.4).
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radas, dominado por Na-K-Mg-Cl-SO4. Ejemplos de lagos actuales de este grupo hidroquí-
mico lo constituyen Saline Valley y Death Valley (California). Los minerales principales de 
estas paragénesis son: yeso, halita, mirabilita/thenardita, glauberita, polihalita, epsomita y blö-
dita. En el caso de que se produzcan aportes signifi cativos de fl uidos hidrotermales a los cuer-
pos lacustres, suele observarse una evolución hacia salmueras cloruradas, del tipo: Na-Ca-K-
Mg-Cl, particularmente ricas en Na, Ca y Cl. Ejemplos de lagos actuales son: Bristol 
(California), mar Muerto (Israel) y los lagos de la cuenca Qaidam (W de China). Este tipo 
hidroquímico se caracteriza por la pobreza en sulfatos (salmueras «defi citarias en sulfato mag-
nésico»). Debido a que en sus salmueras el Ca > HCO3 + SO4, éstas han sido designadas 
«clorurado-cálcicas». Muchas aguas diagenéticas profundas son de este tipo.

Algunas salmueras lacustres se caracterizan por la presencia de cantidades relativamente 
elevadas de ciertos elementos como el Li, Br, B, Sr y Cs. En general, estos elementos proceden 
de aportes endógenos o bien del reciclaje de antiguas formaciones evaporíticas. En numerosos 
casos es posible la explotación industrial directa de estas salmueras de composiciones particu-
lares.

Muchos de los minerales evaporíticos más comunes de los medios lacustres son de preci-
pitación directa, pudiéndose generar a partir de masas de agua tanto libres como intersticiales. 
En el caso de los minerales más solubles, éstos también precipitan en relación con procesos de 
capilaridad, dando lugar a costras de efl orescencias; algunos de estos minerales son: calcita, 
aragonito, yeso, halita, thenardita, mirabilita, blödita, carnalita, bischofi ta y borax. Otros mu-
chos minerales no precipitan de las salmueras libres, en general por razones cinéticas, y lo 
hacen lentamente y sólo a partir de salmueras intersticiales, ya sea directamente o por reacción 
de éstas con el sedimento o por su mezcla con soluciones diluidas que percolan en él. Ejemplos 
son: dolomita, magnesita, polihalita, anhidrita, gaylussita, pirssonita y colemanita.

Un grupo bien conocido de minerales autigénicos es el de las zeolitas, generadas princi-
palmente por la reacción del vidrio volcánico con las soluciones de los lagos salados alcalinos. 
Es frecuente encontrar en estos depósitos zonaciones que responden a gradientes laterales de 
concentración de las salmueras intersticiales, y que suelen implicar, del borde al centro lacus-
tre: vidrio inalterado – zeolitas – analcima – feldespato K.

Otro tipo de silicato autigénico es el sílex (chert), que ha sido frecuentemente utilizado 
como indicador de condiciones salinas en algunos depósitos lacustres. Así, los nódulos de sílex 
han sido atribuidos a reemplazamiento del yeso o anhidrita, o bien a precipitados primarios 
del tipo gel. Igualmente, muchos de los sílex estratifi cados de ambientes lacustres pueden pro-
ceder del silicato sódico magadiita y otros minerales asociados. Estos silicatos sódicos se han 
encontrado en lagos del E de África y de América, tanto del Norte como del Sur (Eugster 
1967; Surdam et al., 1972). Muchas arcillas esmectíticas (trioctaédricas) ricas en Mg (y K), así 
como la sepiolita y la paligorskita, se han generado en relación con las soluciones ricas en ca-
tiones y sílice de los lagos salados (Jones, 1986).

Otros minerales evaporíticos de las paragénesis continentales precipitan preferentemente 
en el ambiente de enterramiento y diagénesis tardía, a favor de temperaturas ligeramente ele-
vadas: anhidrita, searlesita, shortita, northupita, dawsonita, kernita, fl ourita, etc. Debido al 
carácter somero e incluso intersticial que suelen presentar muchas soluciones salinas, las trans-
formaciones diagenéticas de sus precipitados son muy importantes y pueden dominar la acu-
mulación evaporítica fi nal. Así, procesos de disolución-reprecipitación, cementación, reempla-
zamiento, secreción de costras de efl orescencias, reciclaje de minerales desde los bordes al 
centro de lago, aparición de encostramientos edáfi cos, etc., constituyen procesos normales de 
la dinámica evaporítica de los medios continentales.
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COMPLEJOS DE LAGOS SALADOS

Ambientes sedimentarios

La tipología de lagos salados fue resumida, entre otros muchos trabajos, en el de Smoot y 
Lowenstein (1991). Según estos autores, en los complejos lacustres salinos cabe distinguir 
entre: lago salado perenne (o permanente), lago salado efímero (salt pan), llanura lutítica sali-
na, y llanura lutítica seca (fi gura 15.50). En relación con la terminología de posible uso en 
castellano, Igarzábal (1991) hizo algunas puntualizaciones respecto a las voces más comunes, 
como «playa», «salar», «salina», etc.

a) Lago salado permanente (perennial saline lake). Son cuerpos de agua afl orante y estable, 
que perduran durante amplios períodos de tiempo, desde decenas a miles de años. Las pro-
fundidades son muy variables, desde algunos metros a varios cientos de metros, aunque no 

Figura 15.50. Características de los principales subambientes lacustres evaporíticos (basado en Smoot y Lowens-
tein, 1991).



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

754

superan los pocos metros, en general (como mucho, la decena). Muchos de ellos, en particu-
lar los más profundos, tienen aguas estratifi cadas (lagos meromícticos) y en ocasiones anóxicas, 
siendo algunos lagos también heliotermales, es decir, con el agua del fondo más densa y de 
temperatura distintivamente más elevada que la de superfi cie. Entre los principales lagos per-
manentes de la actualidad con carácter salino o débilmente salino se encuentran: mar Muerto 
(Israel), Gran Lago Salado (Utah), Chad (África), Balkash (Asia), golfo Karabogaz (mar Cas-
pio), Kivu (E de África), Tuz Gülü (Turquía) y algunos de Great Plains (W Canadá).

Los precipitados evaporíticos de estos lagos son de los siguientes tipos: a) acúmulos (cumu-
lates): capas de cristales sueltos, depositados por hundimiento desde la superfi cie o desde el 
propio seno de la masa de agua libre; los cristales suelen ser delgados, aplastados, euhedrales y 
a veces con granoclasifi cación química, ya sea directa o inversa; b) capas o «costras»: se trata de 
cristales crecidos en el fondo, en general de un modo competitivo y dirigidos hacia arriba, 
constituyendo capas con fábricas rígidas y bien trabadas; c) depósitos detríticos: de transporte 
de corrientes o incluso de fl ujos gravitativos; estos últimos se encuentran preferentemente en 
los lagos de mayores profundidades; d) crecimientos intrasedimentarios y cementantes: se trata 
de cristales crecidos en el sedimento del fondo a partir de las salmueras intersticiales.

b) Lago salado efímero (saline pan, ephemeral saline-lake salt pan, salar, salina, lago-playa 
salado). Se trata de áreas normalmente secas que recubren un depósito de sales estratifi cadas. 
Ocupan los fondos de las zonas de drenaje cerradas y están rodeadas por llanuras lutíticas sa-
linas. Los depósitos estratifi cados típicos de estos lagos consisten en costras (capas) evaporíticas 
separadas por superfi cies de disolución o niveles arcillosos que contienen cristales de crecimien-
to intrasedimentario. Estas costras salinas pueden ser mono o poliminerálicas, y están forma-
das por minerales de precipitación anual en general, que pueden ser metastables: halita, trona, 
mirabilita/thenardita, epsomita, blödita, yeso. La mayoría de lagos salados pertenecen a esta 
categoría, aunque se presentan enormes variaciones de tamaño: desde el lago Eyre (Australia) 
con 8.000 km2 y el Salar de Uyuni (Bolivia) con 900 km2, hasta muchos cuerpos de menos 
de un km2.

Lowenstein y Hardie (1985) describieron el típico ciclo salino (saline pan cycle) como in-
tegrado por estos estadios: 1) inundación (esporádica o estacional): representa la fase de ex-
pansión lacustre, con aguas sólo débilmente salinas; 2) concentración evaporítica: con la pro-
gresiva evaporación se produce la reducción del cuerpo lacustre hacia un lago menor (efímero), 
con precipitación de una costra o capa salina; asociadamente, suele desarrollarse en el lago una 
zonación mineralógica, tanto lateral como vertical; 3) desecación: el agua cae a posiciones 
subterráneas, produciendo cristalización y cementación intersticiales.

c) Llanura lutítica salina (saline mudfl at; salt-encrusted playa). Son superfi cies de sedimen-
to fi no, en general, que se sitúan marginalmente a los lagos salados. Sus depósitos van desde 
la arcilla húmeda y plástica hasta el fango arenoso rígido. Corresponden a muchas de las pla-
yas descritas en Australia. Estas superfi cies pueden también desarrollarse directamente sobre 
lagos salados en estadios de desecación prolongada. En las llanuras lutíticas salinas se generan 
evaporitas en relación con las salmueras subterráneas, pudiéndose distinguir entre: 1) evapori-
tas intrasedimentarias: muestran frecuentemente una distribución zonada en relación con la 
existencia de gradientes laterales de salinidad en la salmuera intersticial. Cabe distinguir entre 
precipitados de la zona vadosa (cristales fi nos, crecidos en zonas porosas) y de la zona freática 
(cristales grandes de crecimiento desplazante); 2) costras salinas de efl orescencias: son superfi cia-
les, aunque derivan del agua subterránea por evaporación (bombeo evaporítico). Estas costras 
son efímeras y difícilmente se conservan en el subsuelo. Están integradas por cristales fi nos de 
minerales como: halita, yeso, thenardita, thermonatrita, trona, ulexita y bórax. En estas costras 
se distinguen variedades delgadas, pulverulentas y altamente porosas y granulares, frente a otras 
variedades de costras duras y cristalinas. Estas últimas alcanzan hasta 1 m de potencia y pre-
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sentan fuerte poligonización y relieve, con una superfi cie muy irregular de aspecto noduloso. 
Los estudios de Smoot y Castens-Seidell (1994) y de Arakel y Tien Hongsun (1994) han con-
tribuido a entender mejor la génesis y preservación de estas costras salinas.

d) Llanura lutítica seca (dry mudfl at). Son llanuras de sedimento fi no expuestas subaérea-
mente, con muchas evidencias de desecación y procesos de tipo edáfi co. Su superfi cie está 
persistentemente agrietada con polígonos de desecación que suelen ser gigantes y alcanzar 
varios metros de profundidad. Estos hechos son el resultado de humedecimientos y desecacio-
nes repetitivas. Estas llanuras secas pueden ocupar el fondo de muchas cuencas endorreicas. 
Se las ha designado bajo varios términos: playa fl ats, playa mudfl ats, clay pans, playa (este últi-
mo en Sudamérica). En estas llanuras el agua subterránea está demasiado profunda para la 
formación y preservación de cantidades importantes de evaporitas. Algunos lagos salados per-
manentes pasan a estos tipos de llanuras lutíticas secas cuando son expuestos subaéreamente.

Asociaciones de ambientes

Smoot y Lowenstein (1991) resumieron también las combinaciones más frecuentes de 
subambientes que determinan los principales complejos deposicionales y cinturones de facies 
en las cuencas endorreicas. Estas asociaciones son las siguientes:

a) Abanico aluvial-lago salado. El tipo más común corresponde al de «lago efímero y/o 
llanura lutítica seca», que se presenta en las cuencas de control tectónico y fuertemente subsi-
dentes. Son los cuerpos evaporíticos de mayor potencia sedimentaria, que quedan protegidos 
contra la humedad por los relieves montañosos adyacentes. A esta categoría pertenecen muchas 
de las cuencas de la provincia fi siográfi ca Basin and Range (W de Estados Unidos), muchos 
salares de los Andes en Sudamérica, y muchas de las cuencas del E de África, del SW de Aus-
tralia y del Plateau del Tibet.

Una variante del tipo anterior es la asociación de «Abanico aluvial, río y lago permanente», 
que deriva de la presencia de uno o varios ríos permanentes en la cuenca, dando lugar a un 
lago salado perenne. Tal es el caso de algunos de los grandes lagos salados actuales: Great Salt 
Lake (Utah), mar Muerto (Israel) y lago Urmia (Irán).

b) Río-lago salado. El caso más frecuente corresponde a la asociación «río efímero, lago 
salado efímero (y/o llanura lutítica seca) y campos interdunares». Se presenta principalmente 
en áreas intracratónicas, con bajo relieve, y da lugar a depósitos poco potentes. La sedimenta-
ción ocurre en depresiones de origen diverso, en las que el factor eólico suele ser importante. 
Un ejemplo es la cuenca del lago Eyre (Australia). Otros cuerpos evaporíticos de esta asociación 
se presentan en varios desiertos: Kalahari (S África), Sahara (N África), Tarim y Gobi (Asia 
central) y depresión de Qattara (Egipto).

Una variante del tipo anterior es la asociación «río permanente, lago permanente y campos 
interdunares», que se genera cuando un río permanente da lugar a un lago permanente y so-
mero. Un ejemplo es el lago Chad (N África), que presenta abundantes lagos salados y llanu-
ras lutíticas salinas entre las dunas marginales.

c) Surgencia-lago salado efímero-lago salado permanente. Muchos lagos salados, tanto per-
manentes como efímeros, están alimentados por surgencias subaéreas o subterráneas en varias 
zonas endorreicas del mundo. Ejemplos son los chotts del N de África, algunos lagos de Great 
Plains (W Canadá) y varios salares de pequeñas dimensiones de Sudamérica.

Otros depósitos evaporíticos continentales

Ya sea de un modo relacionado con los complejos lacustres o independiente de ellos, pue-
den generarse otros tipos de depósitos evaporíticos continentales. Es el caso de algunos am-
bientes eólicos, edáfi cos y de algunas surgencias.
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a) Evaporitas de los campos de dunas. Muchas zonas interdunares, a las que antes se ha 
hecho referencia, contienen cuerpos evaporíticos del tipo sabkha o lago efímero, en los que 
precipitan costras salinas o evaporitas intersticiales. Estos depósitos, en general pequeños, se 
presentan en la mayoría de ambientes desérticos actuales, como en Jaff ura (N África;  Ahlbrandt 
y Fryberger, 1981), Kalahari (S África; Shaw, 1988) y en las márgenes del lago Chad (Eugster 
y Maglione, 1979).

b) Evaporitas de surgencias. De los manantiales salinos precipitan diversos tipos de sus-
tancias y minerales: geles de sílice, carbonatos (tobas calcáreas; carbonatos alcalinos), sulfatos 
(yeso, glauberita, thenardita; sulfatos de Fe/K como jarosita, alunita, etc.), cloruros (halita, 
silvita, carnalita, bischofi ta) y boratos (bórax, ulexita). Con frecuencia existe hidrotermalismo 
asociado a las surgencias. Cuando éstas son artesianas y descargan dentro de los lagos y playas, 
se producen conos de disolución-colapso que se rellenan con salmueras.

c) Suelos evaporíticos. En ambientes muy áridos son frecuentes los productos edáfi cos de 
carácter más o menos salino. Productos típicos son las calcretas y algunas silcretas, al igual que 
las gipcretas (Watson, 1983, 1985) y algunos nitratos (Ericksen, 1981; Chong, 1991). Los 
productos más solubles, particularmente los nitratos, han sido atribuidos, en general, a la acu-
mulación de solutos por aerosoles en lugares de lluvia infrecuente (desérticos). En estas cir-
cunstancias se produce una secuencia vertical con las sales más solubles acumuladas en la base 
del perfi l. Así pues, estos perfi les son opuestos a los producidos por la evaporación de una 
salmuera subterránea por bombeo evaporítico, que presenta los niveles más solubles en la zona 
superior vadoso-capilar y los más insolubles en la proximidad a la zona freática. Por el contra-
rio, las costras edáfi co-evaporíticas tapizan la topografía, son independientes de las aguas sub-
terráneas y recubren cualquier sustrato rocoso.

Ambientes geotectónicos

Dentro de las regiones climáticas aptas para la formación de evaporitas continentales, pue-
de hacerse una primera diferenciación por grandes ambientes geotectónicos, de un modo si-
milar a lo que puede hacerse para las evaporitas marinas. Estos ambientes controlan algunos 
aspectos esenciales para la acumulación de evaporitas, como son: la subsidencia, el efecto som-
bra de lluvia, la existencia de fuertes depresiones topográfi cas o de plateaux elevados y el apor-
te de fl uidos endógenos (volcanogénicos, hidrotermales).

a) Cuencas intracratónicas. Se depositan evaporitas continentales en fosas, depresiones 
erosivas o tectónicas, zonas de fracturación compleja, etc., del interior de cratones, de grandes 
plataformas estructurales y de escudos continentales. Ejemplos actuales son los chotts y sebjas 
de la plataforma sahariana (N África; Bryant et al., 1994) y las playas de la extensa Zona de 
Descarga Endorreica Centro-Australiana (Jacobson et al., 1988). Ejemplos antiguos, a menor 
escala, lo constituyen las cuencas terciaras de la Península Ibérica.

b) Cadenas de lagos de Rifts continentales. En estas cadenas los lagos presentan profundi-
dades y condiciones de salinidad muy variables. Estos sistemas de rift pueden presentar volca-
nismo asociado en diferentes grados. Un ejemplo actual es el Rift del E de África, con varios 
lagos evaporíticos (Magadii, Kivu, Bogorai, Nakuru, Natron; Depresión Danakil) y la fosa del 
mar Muerto. Un ejemplo antiguo es el Rift paleógeno del E de Europa (fosas del Rhin y 
del Ródano; Busson et al., 1992).

c) Cuencas intramontañosas. Son los ambientes más importantes en acumulaciones eva-
poríticas por su fuerte subsidencia y porque suelen presentar efecto sombra. Están asociados 
al interior de las grandes cadenas, originadas en relación con la colisión de placas continenta-
les o zonas de subducción. Puede distinguirse varias confi guraciones, en general con abundan-
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te volcanismo, hidrotermalismo y magmatismo asociados: 1) fosas internas de cordilleras, 
de  compresión/distensión. Ejemplos son los salares andinos (Chong, 1991; Alonso, 1991); 
2) complejos de strike-slip extensionales. Un ejemplo es la provincia Basin and Range del W 
de Estados Unidos (Smith et al., 1989); 3) plateaux elevados, adyacentes a las cadenas princi-
pales. Un ejemplo es el Plateau del Tibet y cadenas asociadas, situadas al N del Himalaya 
(Zhen Mianping, 1989).

d) Cuencas de antepaís emergido. Son sistemas evaporíticos ligados a cuencas frontales de 
los cinturones móviles. En ellas puede haber o no volcanismo asociado y pueden tener episo-
dios precursores marinos, también evaporíticos. Un ejemplo de formaciones antiguas lo cons-
tituye la Cuenca Terciara del Ebro (Península Ibérica; Ortí y Salvany, 1990; Ortí, 1997).
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Evaporitas: formaciones marinas y continentales. 
Algunos ejemplos

por Federico Ortí Cabo*

SEDIMENTACIÓN MARINA HOLOCENA Y ACTUAL

Salinas marítimas de evaporación

En las costas de muchos países mediterráneos se ha extraído secularmente sal en la época 
estival utilizando instalaciones de evaporación del tipo salina (salt work, table salante). En estas 
salinas marítimas los mecanismos de precipitación son totalmente naturales y el hombre úni-
camente impone un determinado esquema de circulación a las aguas, facilitando su concen-
tración y el fraccionamiento de los productos sedimentarios en las balsas o concentradores, 
hasta alcanzar el punto de precipitación del cloruro sódico en los cristalizadores. La razón de 
superfi cies entre concentradores y cristalizadores suele ser de 7:1 (Ortí et al., 1984a). En las 
costas de Baleares y en las de la Península Ibérica situadas entre el delta del Ebro y la zona al 
oeste de Almería se benefi cia sal en numerosas salinas, al igual que en la costa atlántica (in-
cluido el sur de Portugal) y en Canarias. El viento seco es el factor principal de evaporación, 
seguido de la insolación y la alta temperatura, pero el exceso de humedad retarda el proceso 
de concentración. La columna de agua marina evaporada al año es algo inferior a 1 m.

La fi gura 16.1a esquematiza un circuito de aguas y muestra sus principales dominios se-
dimentarios y biológicos, y la fi gura 16.1b da una idea de la productividad de cada facies 
evaporítica. Los dominios sedimentarios son los siguientes (Ortí et al., 1984a, b):

1. Carbonato cálcico (36-80 g/l). Los concentradores iniciales registran una sedimentación 
en forma de fango carbonatado muy blando y con textura pelletal, que está compues-
to por microcristales fusiformes de calcita magnesiana y, en menor proporción, por 
cristales de aragonito. La textura pelletal es de origen fecal y parece estar impuesta 
principalmente por las abundantes larvas de quironómidos (dípteros) que colonizan 
los fondos.

2. Tapices microbianos (80-140 g/l). Estos tapices están compuestos básicamente por la 
cianobacteria fi lamentosa oscillatoriácea Microcoleus chothonoplastes. En ellos las lámi-
nas microbianas alternan con láminas carbonatadas o detríticas, e incluso con algunas 
láminas de yeso microcristalino.

3. Yeso (140-325 g/l). El sulfato cálcico precipita sólo como yeso, aunque con hábitos y 
facies muy variados: a) cristales del orden milimétrico aciculares o prismático-acicu-
lares, en el seno de las propias salmueras; b) cristales de tamaño limo o arena rela-
tivamente homométricos y de hábito idiomórfi co o lenticular, en las facies gipsare-
níticas; c) cristales seleníticos de entre 2 mm y 10 cm de hábito elongado recto o 

* Departamento de Geoquímica, Petrología y Prospección Geológica. Universidad de Barcelona. E-mail: 
f.orti@ub.edu.
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curvado, en ocasiones maclados, organizados en horizontes y costras, y con crecimien-
to subvertical; d) cristales de varios milímetros prismáticos y prismático-aciculares, 
organizados en rosetas, asociados a las primeras generaciones de halita. Los contenidos 
en Sr de los cristales de yeso aumentan progresivamente a lo largo del dominio (fi gu-
ra 16.2a) (Rosell et al., 1998). En su conjunto, cabe distinguir entre un subdominio 
de gipsarenitas laminadas (pre-selenítico), entre 140 y 250 g/l, y otro de selenitas, 
entre 250 y 300-325 g/l.
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Figura 16.1. Sedimentación en las salinas marítimas del Mediterráneo peninsular ibérico en Santa Pola (Alicante). a) Esquema de un cir-
cuito de aguas, con indicación de los dominios sedimentarios y biológicos (adaptado de Ortí et al., 1984a, fi gura 8). b) Facies sedimentarias, 
con indicación de los registros históricos presentes en las balsas (excepto para la halita, que es anual; la halita cúbica es efímera; datos de 
1980) (adaptado de Ortí et al., 1984b).
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4. Halita (>325 g/l). La halita presenta los siguientes hábitos: a) cristales en tolvas 
 (hoppers) de caras escalonadas y con depresión central, con tamaños de entre algunos 
milímetros y varios centímetros. Dan lugar, en los cristalizadores, a la halita piramidal, 
con estructuras del tipo chevron, que pueden superar los 10 cm de altura; b) cristales 
cúbicos, macizos y transparentes, cuyo tamaño no suele superar 1 cm, generados a 
una salinidad inferior a la de las tolvas; c) cristales cúbicos de caras sólo ligeramente 
deprimidas y de varios milímetros, con tonos blancos y opacos debido a la gran can-
tidad de inclusiones fl uidas que contienen. Se generan a salinidades mayores que las 
de las tolvas de los cristalizadores. Los contenidos en Br de los diversos tipos de cris-
tales halíticos aumentan progresivamente con la salinidad (fi gura 16.2b).

Tomando como referencia la fl ora, se puede distinguir los dominios biológicos siguientes 
(Ortí et al., 1984a):

a) Dominio de las fanerógamas (herbáceas) subacuáticas. Se corresponde, aunque sólo 
aproximadamente, con el dominio sedimentario carbonatado, y no suele superar los 
60-65 g/l de salinidad. Se presentan quenopodiáceas como Ruppia salina, aunque en 
la zona marginal emergida se instalan también Salicornia sp. y Suaeda sp. Las talófi tas 
están representadas por Enteromorpha intestinalis. Son abundantes las algas clorofíceas 
(cladoforales) y las diatomeas. La fauna presente es muy amplia: peces, moluscos (bi-
valvos y gasterópodos), foraminíferos, ostrácodos, poliquetos, larvas de insectos, etc.

b) Dominio de las cianobacterias que dan lugar a tapices laminados. Coincide con el do-
minio sedimentario de la materia orgánica (salinidad entre 80 y 140 g/l). Está forma-

a)

b)
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80 g/l g/l g/l250 320
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Figura 16.2. Litofacies evaporíticas en las salinas marítimas mediterráneas situadas entre Alicante y Almeria 
(simplifi cado de Ortí et al., 1984a, fi gura 22): a) Facies yesíferas de los circuitos. b) Facies halíticas. Se indican 
los contenidos promedio (ppm) de Sr en los yesos y de Br en las halitas. C.c.: carbonato; T.A.: tapiz microbiano 
laminado; F.L.: facies laminadas gipsareníticas; S: selenitas; H.C.: halita cúbica.
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do por Microcoleus chothonoplastes, aunque en las zonas salobres que rodean a las sali-
nas se combina con Lyngbia aestuarii. Se desarrollan también diatomeas, pero han 
desaparecido ya las fanerógamas y prácticamente todos los organismos macrobentó-
nicos antes citados, así como los ostrácodos y foraminíferos.

c) Dominio de las cianobacterias que dan lugar a tapices no laminados. Se corresponde 
aproximadamente con el dominio sedimentario del yeso, aunque el intervalo de sali-
nidad es más amplio, entre 120-325 g/l. Se caracteriza por diferentes formas de la 
famila Chroococcacea, principalmente Aphanothece sp. —y en ocasiones A. halophyti-
ca— que generan un tapiz compuesto por una sustancia mucilaginosa integrada por 
polisacáridos complejos. Suelen presentarse también cianobacterias fi lamentosas del 
tipo Phormidium sp., pero han desaparecido incluso las diatomeas. En el extremo más 
salino del dominio se desarrolla el alga clorofícea Dunaliella (D. salina, D. viridis), 
con pigmentos de carotenoides que dan a las salmueras un color púrpura. La fauna 
es extraordinariamente limitada, presentándose en todo el dominio (e incluso en par-
tes del anterior) el fi lópodo Artemia salina. Se conoce la presencia de bacterias foto-
sintéticas del tipo Chromatium sp., así como bacterias halófi las extremas (Halobacteria 
sp., Haloccocus sp.).

Salinas de la costa de South Australia

A lo largo de la costa de South Australia existen numerosos lagos salados de edad holoce-
na rellenos de evaporitas, entre ellos el complejo Marion Lake. Estas salinas naturales alcanzan 
superfi cies de hasta 20 × 8 km2 y en ellas el nivel del agua está siempre cerca o ligeramente 
por encima del fondo sedimentario, no superando nunca el metro de profundidad. Las salinas 
muestran un modelo concéntrico de facies, con un cinturón marginal carbonatado que rodea 
a una unidad central de yeso. La costa tiene una pluviosidad media anual que no llega a los 
600 mm, unas tres veces inferior a la evaporación, pudiéndose califi car de semiárida (Warren, 
1982, 1989). Durante la última glaciación el nivel marino en esta costa habría llegado a estar 
unos 120 m por debajo del actual. Con la subsiguiente subida y estabilización del nivel oceá-
nico, hace unos 5.000-6.000 años, la mayoría de las depresiones del sistema dunar litoral se 
rellenaron con agua de procedencia marina, tanto por su comunicación superfi cial como sub-
terránea a través de las dunas, iniciándose así su historia deposicional como salinas. La hidro-
logía ha controlado las facies sedimentarias y los tamaños cristalinos de los precipitados y, en 
la actualidad, todas estas salinas están colmatadas por sedimentos evaporíticos.

En verano las salinas se desecan, dejando expuesto el fondo. Al fi nal del verano el agua 
llega a estar unos 20-40 cm por debajo de la superfi cie deposicional, y siempre por debajo del 
nivel marino, produciéndose un refl ujo de salmueras densas hacia el mar a través del cordón 
dunar permeable. Durante el invierno el agua se vuelve salobre y el nivel sube hasta quedar 
ligeramente por encima del marino. Una excepción es Deep Lake, que mantiene un cuerpo 
de agua permanente de hasta 1 m en invierno y de sólo 20 cm en verano, siendo una salina 
en cuyo centro sigue depositándose yeso selenítico en la actualidad. Por otro lado, Inner Lake 
es una salina profundizada artifi cialmente por su explotación de yeso. La explotación cesó en 
1930 y la zona extraída se rellenó rápidamente con agua marina, alcanzando una profundidad 
de unos 3 m. Esta columna de agua está estratifi cada de un modo estable, y grandes domos de 
yeso están creciendo actualmente por debajo de la picnoclina.

Para el conjunto de estas salinas y sus registros sedimentarios, Warren (1982, 1989) pro-
puso el siguiente modelo hidrológico-sedimentológico basado en sucesivos estadios de relleno 
(fi gura 16.3):
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1. Cuando las salinas se inundaron por primera vez hace unos 6.000 años, se establecie-
ron lagos costeros perennes y estratifi cados de hasta 10 m de profundidad. El depó-
sito inicial de yeso fue de grandes cristales prismáticos maclados, pobremente alinea-
dos en una serie de domos seleníticos coalescentes, junto con un sedimento fi no de 
peloides aragoníticos, y todo ello sobre una superfi cie cubierta por horizontes micro-
bianos. Estos precipitados se produjeron por debajo de la picnoclina, en las aguas 
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en Warren (1982). Facies sedimentarias: 1: Domos seleníticos mostrando capas dispersas alrededor de un núcleo 
no estratifi cado; muchos pellets aragoníticos son intersticiales. 2: Domos seleníticos con amplitud decreciente 
hacia arriba. 3: Selenitas bien alineados y estratifi cados, englobando poiquilíticamente láminas horizontales de 
pellets aragoníticos; algunas capas están suavemente deformadas. 4: Gipsarenita: yeso laminado (prismático) 
gradando hacia arriba a yeso pobremente laminado (cristales lenticulares). b) Estadios de relleno de las salinas, 
con la numeración correspondiente a las facies sedimentarias (modifi cado de Warren, 1982, fi gura 4).
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profundas no afectadas por las oscilaciones anuales ni por las aguas meteóricas. La 
desorganización de los selenitas en los domos pudo ser debida a su lenta velocidad de 
crecimiento y a la falta de un sustrato duro.

2. Al ir subiendo el nivel sedimentario y distorsionarse débilmente la picnoclina, la di-
lución invernal empezó a afectar a las aguas del fondo, provocando una acentuada 
precipitación de aragonito laminado sobre los domos. Con el rápido aumento de sa-
linidad estival aumentó también la velocidad de crecimiento de los selenitas, que 
comenzaron a orientarse con los ejes c subverticales. La superfi cie deposicional era 
irregular debido a los ápices de los cristales y estaba cubierta por una lámina aragoní-
tica, resultando una geometría en chevron o zig-zag.

3. Con el relleno progresivo de las salinas, la dilución afectó plenamente al agua del 
fondo y cada invierno se disolvía incluso la superfi cie deposicional yesífera. Dicha 
superfi cie quedaba aplanada y con los ápices cristalinos truncados, dando una lami-
nación interna remarcada por horizontes aragoníticos. Estos últimos quedaron englo-
bados poiquilíticamente por los selenitas en su posterior crecimiento. Los selenitas han 
llegado a crecer hasta 2 m, aunque su tamaño promedio es de 2-15 cm.

4. En las salinas ya muy someras, donde el cambio de salinidad de la salmuera fue sien-
do muy rápido, los selenitas dejaron de desarrollarse: cada verano ocurrió nucleación 
de múltiples cristales de yeso, dando una gipsarenita laminada (cristales de tamaño 
inferior a 2 mm). En las salinas donde los selenitas aún se producían en conjunción 
con la gipsarenita, se observa que aquéllos siempre pasan en vertical hacia ésta y que, 
además, la gipsarenita tiende a desarrollarse en los bordes de las salinas, acumulándo-
se los selenitas en las depresiones más centrales. En algunas salinas en las que toda la 
secuencia deposicional es sólo de gipsarenita laminada, cabe interpretar que las osci-
laciones de salinidad fueron muy rápidas desde el inicio y las salmueras del fondo muy 
inestables. La gipsarenita propiamente dicha consiste en láminas milimétricas de fi nos 
cristales de yeso prismático maclados, algunos en posición de crecimiento y otros re-
trabajados, que alternan con láminas de peloides aragoníticos. No obstante, el nivel 
superior de esta gipsarenita pierde ya la laminación, y muestra cristales corroídos y 
lenticulares. El tránsito de la gipsarenita prismática y laminada inferior a la gipsareni-
ta masiva y lenticular del techo viene dado por el nivel inferior de la capa freática 
estival.

En Western Australia es conocido un proceso similar de relleno evaporítico, inferior a 11 m 
de potencia, en los lagoons Hutt y Leeman (Perth Basin), el cual ha ocurrido también duran-
te los últimos 6.000 años (Arakel, 1980). En estos lagoons, no obstante, las facies seleníticas 
están virtualmente ausentes o sólo muy pobremente desarrolladas. Por otro lado, en la última 
fase de relleno de estos lagoons se han formado costras de halita bandeada de hasta 50 cm de 
potencia en las zonas más deprimidas.

Sabkhas de anhidrita: la costa sur del golfo Pérsico

En las llanuras supramareales desarrolladas a lo largo de la costa sur del golfo Pérsico, y 
en particular en la zona de Abu Dhabi, se ha producido durante el Holoceno una importante 
precipitación intersticial de evaporitas, principalmente yeso, anhidrita nodular y dolomita. Esta 
costa arábiga está separada de las aguas abiertas del golfo por la plataforma carbonatada Great 
Pearl Bank, altamente productiva, de la que destacan los arrecifes frontales, las islas  barrera 
y  los lagoons, algunos de ellos ligeramente hipersalinos. En dicha costa la salinidad supera 
puntualmente el 70‰, siendo la salinidad normal de las aguas del golfo entre 38 y 45‰. El 
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balance hídrico es claramente defi citario, con una pluviosidad de 40 a 60 mm anuales y una 
evaporación media de 1.500 mm/año. El viento seco (shamal) sopla casi todo el año del NNW, 
contribuyendo intensamente a la evaporación. Sin embargo, la humedad relativa hace una 
amplia oscilación, entre 35 y 45% la diurna y casi un 90% la nocturna.

La oscilación de la marea es relativamente baja, en general inferior a 1,2 m en esta costa 
protegida por los lagoons. Aún así, las acciones combinadas de las mareas, las tormentas y el 
viento han introducido el sedimento aragonítico de los lagoons en la zona supramareal y han 
construido una importante sabkha carbonatada, que presenta una anchura próxima a los 15 km 
y una pendiente promedio de entre el 1:2.000 y 1:3.000. La sabkha es fundamentalmente una 
superfi cie de defl ación eólica cuya elevación está controlada por el nivel local del agua sub-
terránea, el cual suele situarse a una profundidad inferior a 1 m. La sabkha se ha generado por 
un proceso regresivo desde la última transgresión del Holoceno (iniciada en esta zona hace 
unos 7.000 años), avanzando contra el lagoon a una razón aproximada de 1 a 2 m/año. Este 
proceso regresivo responde a una caída del nivel marino próxima a 1,2 m que ocurrió hace 
unos 4.000 años posteriormente a la estabilización de la transgresión. El agua de alimentación 
de la sabkha es fundamentalmente marina, aunque hacia su parte más interna se deja sentir la 
infl uencia de las aguas continentales (fi gura 16.4).

a)

b)

20 km
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Figura 16.4. La sabkha anhidrítica de la costa de Abu Dhabi, golfo Pérsico (adaptado de varias fi guras de Shear-
man, 1971, 1978). a) Corte N-S generalizado del complejo costero, al E de Abu Dhabi. b) Corte esquemático a 
lo largo de la sabkha mostrando el ciclo regresivo de sedimentación, con evaporitas diagenético-tempranas de 
sabkha sobreimpuestas. A.S.: nivel superior del agua subterránea. N.M.M.: nivel marino medio.
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La zona intermareal se divide en inferior (llanura arenosa de pellets carbonatados y bio-
clastos de cerítidos) y superior, esta última colonizada por un cinturón de tapices microbianos 
que alcanza una anchura máxima de 1 a 2 km. En función de la frecuencia de inundación 
varía la composición específi ca y las morfologías de estos tapices. La zona supramareal puede 
dividirse, a su vez, en tres partes según la frecuencia de inundación (Butler et al., 1982): baja, 
media y alta, cada una de las cuales tiene características físicas y sedimentológicas diferenciadas 
(fi gura 16.5). La salinidad de las aguas subterráneas y la precipitación de fases sólidas en la 
sabkha responde al importante gradiente de salinidad creado por la evaporación desde el cin-
turón intermareal hasta la parte interna. Prácticamente todo el crecimiento de minerales eva-
poríticos (carbonatos, sulfatos, cloruros) se produce de un modo intersticial y diagenético 
temprano en el sedimento carbonatado-cuarzoso de la sabkha.

En la parte más alta de la zona superior intermareal y en la parte baja de la zona supra-
mareal, el yeso precipita ya entre las láminas de los tapices microbianos. Este yeso presenta 
tamaño cristalino pequeño, relativa transparencia y hábito lenticular, siendo el aplastamiento 
perpendicular al eje c. Igualmente precipita aragonito entre las láminas orgánicas. Hacia la 
sabkha, los tapices van siendo gradualmente distorsionados por el crecimiento de nuevos cris-
tales de yeso; asociadamente, se genera una capa blanda (gypsum mush) de hasta 30 cm de 
potencia situada por encima de los tapices, que se extiende por una franja de 2,5 km de an-
chura, centrada inmediatamente por encima del nivel de marea alta. El sedimento en super-
fi cie está cementado por aragonito y magnesita, y localmente protodolomita. También por 
debajo del tapiz microbiano crecen intersticialmente cristales de yeso lenticular, a veces de 
modo poiquilítico englobando todo tipo de partículas sedimentarias así como de materia or-
gánica, que distorsionan las morfologías sedimentarias en diferentes grados (fi gura 16.5).

En la parte media de la sabkha, y debido a la alta concentración de las salmueras intersti-
ciales, los carbonatos se dolomitizan, precipita halita efímera como costra superfi cial, y se va 
produciendo un cambio gradual de yeso en anhidrita masiva o nodular. Este cambio ocurre 
primero como pseudomorfos de cristales y luego como nódulos que crecen por la adición de 
anhidrita generada de novo. Estos nódulos desplazan verticalmente el sedimento y la propia 
superfi cie de la sabkha, haciéndola crecer «hacia arriba». La anhidrita muestra cristales muy 
pequeños disgregados en láminas de exfoliación rectangulares, debido a la interacción mutua 
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Figura 16.5. Evolución de los precipitados diagenético-tempranos de sulfato cálcico a través de la sabkha de Abu Dhabi. 1: tapiz microbia-
no de la zona intermareal superior. 2: tapiz microbiano de la zona intermareal inferior (turba). 3: arenas y fangos submareales, con hard-
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de anhidrita entre gipsarenita. 9: paso de aragonito a dolomita. 10: cubos y hoppers de halita. 11: nódulos (fábrica chicken-wire) y capas 
enterolíticas de anhidrita. 12: transformación de parte de la anhidrita en grandes cristales lenticulares de yeso secundario (basado en Warren 
y Kendall, 1985; y Kendall y Warren, 1988).
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en el crecimiento cristalino. Sólo excepcionalmente se preservan cristales enteros, que muestra 
morfologías ligeramente lenticulares. Las capas de anhidrita desarrollan estructuras poligonales, 
que probablemente comienzan como grietas de desecación. Inicialmente la anhidrita de esta 
capa aparece como nódulos pequeños por encima de la capa blanda de yeso, es decir, por en-
cima del nivel de agua subterránea. Los nódulos aumentan en tamaño y concentración hacia 
el interior de la sabkha, formando un mosaico de polígonos con diámetros de entre 30 y 
300 cm, cuya superfi cie queda cubierta por arenas eólicas. Por debajo de la capa blanda de 
yeso, la cristalización de éste continúa como un cemento, pero va siendo paulatinamente con-
vertido en anhidrita.

En la parte alta de la sabkha, que se extiende como un cinturón de hasta 5 km de ancho 
y que sólo es inundada cada 4 o 5 años, se desarrolla una capa de anhidrita nodular casi su-
perfi cial. La capa de yeso blando da lugar a capas anhidríticas contorsionadas, enterolíticas y 
de pliegues disarmónicos. En el extremo más interno de la sabkha, ya bajo la infl uencia de las 
aguas continentales, la anhidrita se rehidrata parcialmente a yeso (secundario) y se desarrolla 
una nueva generación de cristales lenticulares, de hasta 25 cm de longitud, de crecimiento 
desplazante entre los fangos submareales y entre el tapiz microbiano profundo. También la 
halita precipita localmente como cristales hopper desplazantes y como cemento.

Basándose en el estudio de algunos sondeos del Purbeck inferior del sur de Inglaterra, 
Shearman (1966) ofreció el primer ejemplo de ciclo de sabkha anhidrítica en una formación 
antigua, con la superposición de facies carbonatadas y sulfatadas sub-, inter- y supramareales. 
Otros muchos ciclos de este origen propuestos posteriormente en la bibliografía muestran 
potencias de entre 0,5 y 3 m, que responden a un rango común de oscilación de las mareas y 
de las tormentas. El techo de cada ciclo suele acabar con la superfi cie de defl ación/erosión de 
la sabkha. Superiormente, o bien se inicia un nuevo ciclo con sedimentos submareales o bien 
sigue una acumulación continental, principalmente eólica.

FORMACIONES MARINAS ANTIGUAS

Messiniense del Mediterráneo (Mioceno superior)

El episodio evaporítico desarrollado en el Mediterráneo al fi nal del Mioceno (Messiniense), 
en situación de convergencia de placas, es el gigante fósil más joven de que disponemos: su 
volumen de sales precipitadas se estima entre 1 y 1,5 millones de km3 y su extensión abarca, 
a grandes trazos, una superfi cie de 3000 km de largo en sentido E-W por una anchura de unos 
800 km. El desarrollo temporal de este episodio, o «crisis de salinidad del Messiniense», duró 
unos 640.000 años y ocurrió entre los 6,06-5,96 y 5,33 M.a. (Krijgsman et al., 1999; Rouchy 
y Blanch-Valleron, 2006; Rouchy y Caruso, 2006). Durante parte de este tiempo se acumu-
laron hasta más de 1.500 m de cloruros en las cuencas centrales del Mediterráneo, localizados 
bajo las actuales cuencas abisales, mientras que los sulfatos, carbonatos y sedimentos detríticos 
se distribuyeron por todo el complejo de cuencas marginales. La confi guración del Mediterrá-
neo durante el Messiniense era ya bastante parecida a la que se conoce en la actualidad, con 
grandes cuencas centrales de entre 1.000 y 2.000 m de profundidad rodeadas por cuencas 
marginales de profundidades muy variables.

La mayoría de autores que han estudiado todas estas evaporitas en las diferentes cuencas 
y en los sondeos que han perforado los fondos del Mediterráneo reconocen su carácter some-
ro. Este hecho, asociadamente a otras muchas líneas argumentales, dio lugar a que Hsü (1973) 
lanzara la idea de la desecación total de una columna de agua de más de 2.000 m en la cuen-
ca mediterránea, con la instalación de sabkas y playas profundamente hundidas.
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Cuencas centrales

Tanto en las dos etapas generales (1970, 1975) del programa Deep Sea Drilling Project 
(Leg 13 y Leg 42a) como en las posteriores del programa ODP (Leg 107), los sondeos reali-
zados muestrearon sólo parcialmente los depósitos messinienses en las diferentes cuencas me-
diterráneas, pero sin atravesar nunca los potentes cloruros. La información de los perfi les sís-
micos permitió distinguir por debajo de las actuales llanuras abisales hasta tres horizontes 
atribuidos a sedimentos del Messiniense (Rouchy, 1982): a) término basal estratifi cado (refl ec-
tor sísmico N), cuyo espesor puede alcanzar varios centenares de metros en el Mediterráneo 
occidental, pero cuya naturaleza es hipotética: témino gipso-anhidrítico inferior (término con 
laminitas); b) término «transparente» compuesto por sal masiva (halita y probablemente sales 
de K y Mg), que alcanza cerca de 1.000 m en el Mediterráneo occidental y supera los 2.000 m 
en el Mediterráneo oriental, aunque en este último caso la potencia parece estar engrosada por 
deformaciones posteriores: término salífero o «Evaporita inferior», y c) término superior es-
tratifi cado (refl ectores sísmicos M), cuyo espesor alcanza los 600 m en el Mediterráneo occi-
dental, compuesto por alternancias de niveles margosos y gipso-anhidríticos con ocasionales 
intercalaciones salíferas (halita y sales potásicas): término gipso-anhidrítico superior o «Evapo-
rita superior». Este último es el único término totalmente atravesado por los sondeos.

Una sucesión de términos equiparable a ésta se encuentra en varias cuencas de Sicilia, prin-
cipalmente en la de Caltanissetta (Sicilia central), considerada como una cuenca profunda aun-
que situada en posición relativamente marginal. Consiste en la serie Gessoso-Solfi fera (Decima y 
Wezel, 1973), que supera los 800 m en su depocentro, y que suele tomarse como serie messi-
niense de referencia (fi gura 16.6). La sedimentación se inicia, ya con infl uencias hipersalinas, 
con la «Calcare di base», unidad compleja de carbonatos azoicos, en parte de origen microbia-
no y en parte de reemplazamiento de yeso y halita, y con frecuentes mineralizaciones de azufre 
nativo. A su vez, estos carbonatos tienen basalmente capas arcillosas (margas) y diatomitas (Mb. 
Trípoli). La sucesión más propiamente evaporítica está dividida en un miembro inferior o Yesos 
de La Cattolica y otro superior o Yesos de Pasquasia, quedando ambos separados por una dis-
continuidad sedimentaria (Butler et al., 1995). El Mb. Yesos de La Cattolica consiste en capas 
masivas de yeso selenítico, con un total de 14-16 ciclos de gran continuidad lateral, y que hacia 
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Figura 16.6. Corte representativo de las unidades litoestratigráfi cas y facies messinienses en la cuenca de Calta-
nissetta, en Sicilia central (adaptado de García-Veigas et al., 1995, fi gura 3; basado en Rouchy, 1982, fi gura 14).
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los márgenes de cuenca pasan lateral y verticalmente (hacia abajo) a los carbonatos evaporíticos 
de la Calcare di base. En el centro de cuenca, y lateralmente a los yesos, se desarrolla un térmi-
no salino potente (Mb. Halítico) de capas de halita bandeada con láminas de anhidrita y/o 
polihalita, que también incluye capas de kainita y, más excepcionalmente, carnalita, silvita, kie-
serita y bischofi ta. Se trata, pues, de un cuerpo salino rico en sulfato magnésico. Estas potasas 
son explotadas en varias minas, siendo la principal la de Realmonte (Porto-Empedocle). Al techo 
de las capas potásicas se desarrolla una superfi cie de exposición subaérea y al techo del Mb. 
Halítico se presenta una marcada superfi cie de disolución. Un estudio geoquímico de los clo-
ruros indica el carácter primario de la kainita y el carácter diagenético de la polihalita (García 
Veigas et al., 1995), así como el hecho de que en la disolución-reprecipitación del techo del 
miembro intervino agua marina. La fi gura 16.6 muestra la interpretación de un cambio de 
facies isócrono entre estos cloruros y los sulfatos del Mb. Yesos de La Cattolica.

Se considera que estas evaporitas inferiores se formaron entre hace 6,0 y 5,6 M.a. La sal 
que contienen pudo responder a cuerpos de agua con profundidades de entre algunas decenas 
y algunos centenares de metros, generados después de una caída importante, estimada en unos 
1.000-1.500 m, del nivel marino en la cuenca mediterránea. Esta caída generó profundas su-
perfi cies de erosión en los márgenes, erosionando los depósitos pre-evaporíticos. Dichas su-
perfi cies llegan localmente a reconocerse por debajo de los propios cloruros, los cuales relle-
naron rápidamente las depresiones erosivas. Episodios esporádicos de desecación pudieron 
darse al techo de las capas potásicas, además del episodio principal de disolución desarrollado 
al techo del cuerpo de cloruros.

El Mb. Yesos de Pasquasia, cuya sedimentación se inició hace 5,5 M.a., se dispone trans-
gresivamente sobre el anterior y se compone principalmente de ciclos yesíferos, hasta siete u 
ocho, de gran continuidad lateral. Cada ciclo se inicia con margas o diatomitas basales, sigue 
con yesos de grano fi no de origen tanto detrítico como químico (tipo «balatino»), y acaba con 
yeso selenítico, quedando éste afectado en su techo por algún tipo de discontinuidad (exposi-
ción subaérea, disolución, karst, etc.). Este miembro puede contener halita e incluso potasas 
en alguna zona más deprimida de la cuenca. Los datos geoquímicos de los sulfatos indican ya 
un importante aporte de agua dulce a la cuenca marina.

Superiormente a los ciclos seleníticos se pasa a condiciones propiamente lacustres, cono-
cidas por «Lago-Mare» (Mb. Arenazzolo), en las que se presentan organismos (moluscos, os-
trácodos) originarios del Paratethys, así como formaciones de paleosuelos en algunas localida-
des. Este episodio fi nal de intensa dilución refl eja el máximo aislamiento del Mediterráneo 
durante el Messiniense. Las facies del Lago-Mare quedan fi nalmente recubiertas por los carbo-
natos pelágicos del Plioceno inferior (Fm. Trubi). Este cambio, ocurrido hace 5,33 M.a., es 
muy brusco y denota la reapertura casi instantánea de las conexiones con el Atlántico por el 
estrecho de Gibraltar. Los sedimentos marinos del Plioceno remontan las incisiones erosivas 
del Messiniense, como en el caso del Ródano hasta Lyon o del Nilo hasta Assuan.

Cuencas marginales

En las cuencas messinienses marginales (España, Argelia, Italia penisular, Chipre, Grecia, 
Creta, Marruecos, Turquía, Israel, etc.), se presenta, en general, una sola serie yesífera de ca-
rácter cíclico. En estas cuencas, tanto plataformas carbonatadas como cinturones arrecifales 
suelen rodear a los cuerpos yesíferos, a los que preceden en el tiempo. A su vez, en muchas 
cuencas marginales desde Marruecos hasta Chipre se presentan por debajo de los cuerpos 
yesíferos laminitas orgánicas, ya sea diatomíticas o carbonatadas, que pueden contener local-
mente depósitos de azufre nativo. La comparación de estas series marginales con las de las 
cuencas centrales se presenta en la fi gura 16.7.
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La fi gura 16.8 ofrece algunos detalles de las facies seleníticas típicas messinienses y del 
desarrollo de los grandes cristales maclados. La fi gura 16.9 presenta dos casos de ciclicidad 
relativamente perfecta que desarrollan los términos sulfatados (seleníticos) de algunas cuencas, 
uno de ellos en la cuenca de Sorbas (Almería) (fi gura 16.9a). La fi gura 16.9b muestra un ciclo 
representativo de la formación conocida como «Vena del Gesso» de la cuenca del Adriático 
(Italia continental), en el que Vai y Ricchi Lucchi (1977) reconocieron una parte inferior au-
tóctona (selenítica) y otra parte superior alóctona (facies F5 y F6, resedimentadas). No obs-
tante, observaciones más recientes (Rovieri et al., 2006) han constatado el carácter también 
autóctono de las facies seleníticas F5 y F6 de estos ciclos. El conjunto selenítico de la Vena del 
Gesso, atribuido a la Evaporita inferior en posición de cuenca marginal, dio lugar por su erosión 
parcial a un conjunto detrítico de yeso, resedimentado en las cuencas más profundas del an-
tepaís adriático (área de Romagna-Marche; Manzi et al., 2005).

Cuencas marginales ibéricas

En la Península Ibérica y Baleares, el Messiniense evaporítico está representado en algunas 
de las numerosas cuencas intramontañosas béticas originadas por el tectonismo neógeno (Mon-
tenat et al., 1978). Por su posición respecto al actual Mediterráneo, estas cuencas neógenas se 
dividen en internas o más próximas a la actual línea costa (Palma de Mallorca, San Miguel de 
Salinas, Sorbas, Níjar-Carboneras) y externas o en posición más hacia el continente (Fortuna-
Mula, Guadalentín, Lorca) (fi gura 16.10).

La cuenca de Palma de Mallorca presenta una unidad cíclica (unos 14 ciclos) de yesos 
seleníticos messinienses, de unos 100 m de potencia total, con algunas intercalaciones margo-
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sas (Yesos de Sant Jordi; Barón y González, 1985). Las evaporitas messinienses de la cuenca 
de San Miguel de Salinas (Alicante) son conocidas por los trabajos de Montenat (1973), Ortí 
y Shearman (1977), Rouchy (1982), Garcin (1987) y Michalzik (1996), entre otros. Los son-
deos existentes indican la presencia de hasta 14 capas seleníticas en el depocentro (Garcin, 
1987), de las cuales las 6 o 7 más inferiores afl oran en los márgenes, donde se observa local-
mente su paso lateral hacia carbonatos estromatolíticos. Esta cuenca presenta en el extremo 
NE el arrecife de Santa Pola, ampliamente documentado en varios trabajos (Esteban 1979-
1980; Rouchy, 1982; Vallès, 1986), del cual el término superior («complejo terminal») podría 
ser un equivalente lateral de la serie selenítica del centro de cuenca. Las evaporitas messinien-
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ses de la cuenca de Sorbas-Tabernas han merecido numerosos estudios (Ott d’Estevou, 1980; 
Rouchy, 1982; Dronkert, 1985; Riding et al., 1998, 1999). En esta cuenca, también un sis-
tema arrecifal periférico precede a las evaporitas, que ocupan el centro y están organizadas en 
unas 14 o 15 capas seleníticas, con una potencia total próxima a los 220 m. Las margas ma-
rinas basales también presentan ciclicidad (ciclos de anoxia), pero en ellas están poco repre-
sentadas las facies propiamente diatomíticas. La formación evaporítica de la cuenca de Níjar-
Carboneras presenta unas características semejantes, aunque se intercalan delgados niveles 
diatomíticos en relación con algunos de los ciclos (Fortuin y Krijgsman, 2003).

La atribución precisa de todas estas formaciones cíclicas seleníticas ha sido objeto de de-
bate. Diversos autores las consideran como equivalentes a la Evaporita inferior del Messinien-
se (Martínez del Olmo, 1996; Rosell et al., 1998; Fortuin y Krijgsman, 2003), mientras que 
Riding et al. (1998, 1999) las atribuyen, en el caso de la cuenca de Sorbas, a la Evaporita 
 superior. Krijgman (1996) interpretó la ciclicidad de las capas seleníticas como debida a cau-
sas climáticas de control astronómico (ciclos de precesión, de unos 21.000 años).

Las evaporitas neógenas de la cuenca de Fortuna-Mula han sido estudiadas por Santisteban 
(1981), Müller (1986), Lukowski (1988) y Playá (1998), entre otros autores. Dominan las 
facies yesíferas laminadas (de yeso secundario) de ambientes someros, siendo escasas las capas 
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superconos; ondulaciones a gran escala; nódulos lenticulares geódicos. 7: láminas alternantes de carbonato-limo-
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to y la más reciente interpretación de las facies F5 y F6 en Rovieri et al., 2006).
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seleníticas primarias presevadas. Se desarrollan varias unidades evaporíticas, hasta tres princi-
pales, de las que el carácter más propiamente marino corresponde a la intermedia, constituida 
por ciclos diatomítico-yesíferos (Ciclos Chicamo; Müller, 1986). Los datos isotópicos de los 
sulfatos indican la frecuencia del aporte de sulfato triásico reciclado en la cuenca (Playà et al., 
2000). Existen indicios de la presencia de sal en varias de las unidades evaporíticas de la cuen-
ca, y localmente se presentan mineralizaciones de azufre nativo. Estas mismas características, 
también con manifestaciones salinas, se extienden por las evaporitas del corredor del Gauda-
lentín, hasta enlazar con las evaporitas de la cuenca de Lorca. Las evaporitas de la cuenca de 
Lorca han sido estudiadas, entre otros autores, por Geel (1976), Rouchy (1982), Montenat et 
al. (1990), Pérez Llorente et al. (1992), García-Veigas et al. (1990), Dittert et al. (1993), Mi-
chalzik (1996) y Rouchy et al. (1998). Se presenta en ella, de base a techo, la sucesión siguien-
te: un sistema arrecifal periférico, una potente serie de diatomitas que intercala varios niveles 
de pizarras bituminosas y mineralizaciones de azufre nativo, un potente depósito halítico, y 
una serie yesífera (Yesos de La Serrata). En esta última dominan las facies laminadas de yeso 
secundario, con abundantes moldes de cristales de halita. Superiormente a estos yesos, las fa-
cies continentales invaden la cuenca. La serie halítica se conoce en dos sondeos muy próximos 
entre sí (Ortí, 1990c), uno con 235 m de sal y el otro con sólo 50 m. La sal es de origen 
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marino, excepto al techo, donde está reciclada y reprecipitada en salmueras continentales 
(García-Veigas, 1993; Ayora et al., 1994). Los Yesos de La Serrata son de origen marino en su 
base, pero van mostrando progresivamente hacia el techo la infl uencia de aguas continentales 
con aporte de sulfatos triásicos reciclados.

Una correlación entre las diversas unidades evaporíticas de las cuencas de Lorca, Fortuna-
Mula y corredor del Guadalentín fue presentada en Playà et al. (2000). Aunque desde el tra-
bajo de Geel (1976) las evaporitas del Lorca han sido atribuidas al Messiniense, las dataciones 
paleomagnéticas de Dinarés-Turell et al. (1999) advirtieron de una posible edad Tortoniense-
Messiniese para las evaporitas de la cuenca de Fortuna-Mula, y el trabajo de Krijgsman et al. 
(2000) atribuyó todas estas formaciones evaporíticas al Tortoniense superior.

Badeniense precarpático (Mioceno medio)

La fase evaporítica del Messiniense del Mediterráneo fue precedida por otra del Badenien-
se (Mioceno medio), que afectó al amplio dominio del Paratethys (mar Rojo, Oriente Medio, 
Región Carpática). Esta fase badeniense (Langhiense y Serravaliense p.p.) se extiende a lo lar-
go de más de 1.300 km desde Eslovaquia y Alta Silesia por el W hasta Ucrania por el E, atra-
vesando Polonia, Rumanía y NW de Bulgaria.

La zona mejor conocida desde el punto de vista de las evaporitas es la cuenca del antepaís 
Carpático (Carpathian Foredeep Basin) en Polonia y Ucrania, donde la plataforma evaporítica 
llega a ser localmente muy extensa. En el S de Polonia, los sedimentos marinos del Mioceno 
tienen potencias variables, desde pocos centenares de metros en el W hasta 3.000 m en el E 
(Garlicki, 1974). Estos sedimentos se alargan ocupando la cuenca de antepaís referida y están 
parcialmente cubiertos por los materiales del fl ysch de los frentes alóctonos carpáticos, cabal-
gantes hacia el N. Tanto los frentes alóctonos como el eje de la cuenca de antepaís migraron 
progresivamente hacia el N a lo largo del Mioceno (fi gura 16.11). La sucesión sedimentaria 
badeniense descansa indistintamente sobre el Mesozoico o el Paleozoico, según las zonas.

La plataforma sulfatada

En el S de Polonia los sulfatos cálcicos ocupan una gran extensión superfi cial, constitu-
yendo una plataforma que rodea a los cloruros centrales. La potencia media de los sulfatos está 
próxima a los 25-30 m, aunque localmente alcanzan los 55-60 m. Estos sulfatos afl oran am-
pliamente en los lados occidental y norte de la cuenca de antepaís, al S de las Montañas Holy 
Cross (fi gura 16.11). Se trata de yesos primarios, que son objeto de intensa explotación. En 
subsuperfi cie, y hacia el SE, estos yesos badenienses pasan bajo la cobertera sedimentaria a yeso 
y anhidrita y, a mayor profundidad de enterramiento, a una formación totalmente anhidrítica 
de débil potencia (10-20 m). En el límite sur, y estando en parte recubiertos ya por los man-
tos carpáticos, se localizan los cloruros. Las unidades evaporíticas del Badeniense (Peryt y 
Kasprzyk, 1992) se presentan en la fi gura 16.12a.

La amplia plataforma sulfatada está confi gurada en un conjunto de subcuencas someras 
de intra-shelf, separadas por islas o altos paleogeográfi cos, todos ellos de control estructural y 
dirección WNW-ESE. Los altos presentan series yesíferas más reducidas, por erosión o no 
sedimentación, así como facies nodulares (anhidríticas) localmente. La sucesión general en 
estas subcuencas muestra dos partes bien diferenciadas, una inferior con facies de predominio 
selenítico (autóctonas), y otra superior en la que predomina un conjunto de facies más varia-
do, en gran parte de evaporitas detríticas (alóctonas) (fi gura 16.12a). Kasprzyk (1993) indicó 
la presencia de cierta ciclicidad en esta sucesión sulfatada e indicó que en su sedimentación 
intervinieron numerosos factores: climáticos, oscilaciones eustáticas, movimientos tectónicos, 
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entrada de agua dulce a las subcuencas, etc. Reemplazando a los sulfatos, en diversas localida-
des se presentan importantes depósitos de azufre nativo, en los que destacan las masas carbo-
natadas de origen biodiagenético (Czapowski y Gasiewicz, 1994), que se acompañan de ce-
lestina.

En esta sucesión badeniense puede distinguirse los siguientes grupos principales de facies 
yesíferas (Kasprzyk, 1993): a) Seleníticas; se presentan en varias capas y muestran diversas li-
tofacies: «intercrecimientos gigantes», «esqueléticas» y «en sable» (arqueadas). b) Microcrista-
linas; se intercalan prácticamente en toda la sucesión. Las principales de estas litofacies son: 
estromatolítica, laminada, «en fl aser», «alabastrina», nodular, etc. Las facies laminadas tienen 
localmente pseudomorfos de cristales de halita. c) Detríticas; aparecen dominantemente en la 
parte superior de la sucesión, donde puede ser abundante la matriz carbonatada. Las princi-
pales litofacies detríticas son: laminada (en parte turbidítica), gipsilutita, gipsarenita (incluyen-
do la gipsoolítica) y gipsirrudita. Todas ellas corresponden a depósitos retrabajados por ines-
tabilidad gravitativa, siendo menos importantes en dirección hacia el centro de cuenca.

Algunas facies seleníticas son similares a las conocidas en el Messiniense mediterráneo, en 
particular las que consisten en largos cristales arqueados o curvados (poco o nada maclados, 
en general). Igualmente, los «intercrecimientos gigantes» recuerdan los grandes edifi cios sele-
níticos maclados según (100). Sin embargo, en estos edifi cios badenienses no existen maclas 
verdaderas, tratándose de intercrecimientos a lo largo de una «superfi cie composicional». Esta 
superfi cie tiende a la macla de contacto del yeso (1–01), y por ella se produce fácilmente la 
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rotura del edifi cio cristalino. De este modo, tanto los ejes «c» de los dos grupos de individuos 
cristalinos que forman el intercrecimiento como las respectivas superfi cies de exfoliación (010) 
no están contenidos en el mismo plano, sino que están ligeramente rotados unos respecto a 
otros (Bąbel, 1987) (fi gura 16.13). Bąbel (2004, 2005) ha atribuido el conjunto de facies 
yesíferas de la parte inferior (autóctona) de esta sucesión badeniense a ambientes del tipo sa-
lina.

En la zona este de Ucrania, Peryt (2001) ha documentado el cambio lateral de facies exis-
tente entre las litofacies yesíferas estromatolíticas más marginales y las facies seleníticas más 
centrales. Este cambio, demostrable por la presencia de niveles guía que pasan de unas facies 
a otras sin distorsión, da muestra del sincronismo de la sedimentación y de la existencia de un 
gradiente lateral de salinidad.

El dominio de depósitos gravitativos de retrabajamiento (slumps, brechas y ruditas intra-
formacionales, debris fl ows, turbiditas, niveles con granoclasifi cación y con secuencias de 
Bouma) en la parte superior (alóctona) de la sucesión refl eja una profundización en la plata-
forma y una creciente inestabilidad tectónica, creada probablemente por el empuje de los 
mantos carpáticos (Peryt y Kasprzyk, 1992; Peryt, 2000). Una línea interpretativa diferente 
(Bąbel, 1991) para los depósitos de ruditas intraformacionales plantea el origen por disolución 
sinsedimentaria de niveles salinos, de acuerdo con la presencia de pseudomorfos de halita, 
ahora preservados en yeso; estos pseudomorfos se localizan puntualmente en algunas facies 
laminadas de la parte superior (alóctona) de la sucesión.

La transformación en profundidad (en el subsuelo) de todas estas facies de yeso a anhidri-
ta hacia el centro de cuenca (hacia el SE de las zonas de afl oramiento, al otro lado del río 
Vístula, fi gura 16.11), ha sido estudiada por Kasprzyk (1994, 2003). Es de destacar la existen-
cia primero de una aureola de yeso y anhidrita y luego de una serie sulfatada anhidrítica de 
poca potencia (unos 10-15 m), que pasa lateralmente a la base de los cloruros. Mediante el 
estudio de numerosos sondeos, Kasprzyk y Ortí (1998) destacaron la heterocronía de la anhi-
dritización de las facies yesíferas, siendo prácticamente sinsedimentarias en la zona de cuenca, 
de mayor salinidad, pero progresivamente algo más tardías en dirección a la plataforma.

Los cloruros centrales

Los cloruros alcanzan una potencia original máxima de unos 100 m y se componen fun-
damentalmente de capas de halita y anhidrita. Ocupan el centro de la cuenca de antepaís, en 
una banda de dirección W-E, que se extiende desde Alta Silesia (Rybnik) por Wieliczka y 
Tarnów hasta Pilzno y Przemys’l en el extremo E (fi gura 16.11). A su vez, cabe distinguir en 
ellos, y a lo largo de dicha banda, una franja en donde la serie está repetida. Parte de estos 
cloruros quedan en la zona autóctona y presentan poca deformación, y parte están en la zona 
alóctona y han quedado afectados por una importante distorsión estructural. El conjunto 
principal de depósitos explotados en minas (Wieliczka, Lezkowice-Siedlec, Moszczenica’Lapczyca, 
Bochnia) queda en el contacto entre ambas zonas y muestra una sucesión ampliamente afec-
tada por los cabalgamientos carpáticos.

Estos cloruros han sido estudiados con detalle en las minas de Wieliczka y Bochnia (ex-
plotaciones con más de 1.000 y 700 años de antigüedad, respectivamente), además de en 
numerosos sondeos (Garlicki, 1974). En la formación clorurada de Wieliczka se distinguen 
dos unidades principales, una inferior autóctona (Mb. Salino Estratifi cado) y otra superior 
alóctona (Mb. Brecha Salina), interpretándose esta última como una repetición de la primera. 
La causa de la repetición ha sido motivo de controversia, desde la puramente estructural en 
relación con el empuje de los mantos hasta la de redistribución sinsedimentaria por inestabli-
dad gravitativa («megabrechas salinas» de Kolasa y Slaczka, 1985).
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La sucesión (reconstruida) del Mb. Salino Estratifi cado es considerada como la original de 
la formación salina (fi gura 16.12b). Presenta las siguientes unidades halíticas, de base a techo: 
N (sal vieja): sales versicolores con mezclas e intercalaciones de arcillas, limos y arenas; ZP: 
grupo de capas salinas verdosas (I a V), intercaladas entre arcillas anhidríticas; SZ: sal gruesa 
desprovista de otros minerales, con trazas de hidrocarburos gaseosos; SD: sal gruesa bandeada, 
con intercalaciones de arcillas y areniscas anhidríticas; y SG: mismas características que la an-
terior.

Un perfi l de Br de esta sucesión en la mina de Wieliczka (Garlicki y Wiewiórka, 1981) 
indica que muchos de los contenidos, entre 20-221 ppm, son relativamente bajos para ser 
considerados típicamente marinos (fi gura 16.12b). Aunque también son localmente elevados, 
se trata de valores insufi cientes para haber alcanzado el estadio de precipitación de sales de 
K-Mg (éstas, no obstante, están presentes en la zona de Ucrania). La mayor infl uencia marina 
se localiza al techo de la unidad inferior (unidad N, sal vieja). En el resto de la serie cabe ad-
mitir ciertos procesos de reciclado salino sinsedimentario o bien cierta infl uencia de aguas 
continentales. Estudios sobre las inclusiones fl uidas de los cloruros badenienses han sido pre-
sentados por Kovalevich y Petrichenko (1997), García-Veigas et al. (1997) y Cendón et al. 
(2004). Este último trabajo pone énfasis en un importante aporte de agua continental a la 
cuenca durante la precipitación de los cloruros.

Evolución de la fase evaporítica

Peryt (2006) ha resumido los aspectos más relevantes de la evolución de la fase evaporíti-
ca badeniense, que se intercala entre sedimentos típicamente marinos de ambiente profundo. 
El control genético principal estuvo ligado a la evolución del orógeno de los Cárpatos y, en 
menor medida, a las posibles oscilaciones eustáticas del nivel marino. En general, el nivel ma-
rino en la cuenca evaporítica estuvo deprimido respecto al nivel oceánico contemporáneo. El 
inicio de la precipitación evaporítica fue rápido, aunque no sincrónico en las diferentes cuen-
cas y zonas paleogeográfi cas; por otro lado, esta precipitación fue algo anterior en el centro de 
cuenca que en los márgenes. La sucesión evaporítica general es del tipo transgresivo, como 
resultado de la migración hacia el N de las facies inducida por el movimiento de los mantos 
carpáticos. En casi todas las cuencas carpáticas la redeposición de evaporitas fue importante 
en la fase fi nal del proceso, tanto para las facies yesíferas (Mb. superior alóctono) como para 
las facies salinas. Esta redeposición se acompañó de un cambio importante en la hidrología 
del Paratethys Central, que implicó la dilución de las salmueras con agua marina fresca. Los 
estudios geoquímicos indican que las salmueras fueron siempre marinas en su origen, pero 
estuvieron frecuentemente sujetas a importantes infl uencias de agua continental.

Eoceno surpirenaico

A lo largo del Eoceno-Oligoceno se suceden las fases compresivas principales del Ciclo 
Alpino en el NE de la Península Ibérica (Guimerà y Santanach, 1978). En relación con esta 
situación geodinámica, durante el Eoceno se desarrolla en este sector ibérico una importante 
sedimentación marina y se inicia el levantamiento de las cordilleras Costeras Catalanas y de la 
Cadena Pirenaica, teniendo lugar en esta última el emplazamiento de las unidades alóctonas 
menores. Durante el Oligoceno se generaliza la sedimentación en régimen continental y se 
producen los movimientos de los grandes mantos pirenaicos. En el fl anco S de la Cadena Pi-
renaica en formación, y debido a las restricciones de circulación oceánica impuestas al surco 
del antepaís, elongado en dirección E-W, se suceden dos fases evaporíticas principales: la del 
Eoceno medio (Luteciense), que se limita a Cataluña, y la del fi nal del Eoceno (Priaboniense), 
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que se desarrolla en toda la cadena. Se 
trata de evaporitas regresivas, que mar-
can o bien se sitúan próximas al fi nal de 
grandes ciclos de sedimentación marina 
en sus respectivos dominios (Puigdefà-
bregas et al., 1986) (fi gura 16.14).

Surco sulfatado luteciense

Los depósitos de este surco de ante-
país se desarrollan en la parte más 
oriental de la Cuenca Surpirenaica, en-
tre el Mediterráneo y el manto del Pe-
draforca (unidad alóctona de emplaza-
miento eoceno) (fi gura 16.15a). Se 
trata de un conjunto muy complejo de 
unidades yesíferas (anhidríticas en pro-
fundidad), de las cuales las mejor cono-
cidas son la Fm. Yesos de Campevànol 
y la Fm. Yesos de Beuda, que presentan 
potencias afl orantes de entre 50 y 80 m. 

La rehidratación en superfi cie de la anhidrita de todas estas unidades en yeso secundario ha 
permitido la implantación de numerosas canteras.

En el extremo occidental de la zona de sedimentación evaporítica, los afl oramientos de los 
Yesos de Campdevànol se limitan a los fl ancos N y S de la unidad alóctona (unidad Cadí) que 
forma el Sinclinorio de Ripoll (Busquets, 1981). Esta unidad recubre una serie marina turbi-
dítica siliciclástica (Fm. Vallfogona), que alcanza una potencia de hasta 1.000 m, de ambien-
te profundo y con evidencias de fondos anóxicos, probablemente debido ya a ciertas condi-
ciones de hipersalinidad. Al techo de los Yesos de Campdevànol se desarrolla aún una 
sedimentación marina (Fm. Cal Bernat) de ambientes más someros que los de la Fm. Vallfo-
gona, aunque de carácter también turbidítico y con intercalaciones de margas anóxicas (Ortí 
et al., 1987-88). Con estas margas se pasa verticalmente a la sedimentación siliciclástica gene-
ralizada de la Fm. Cubet, ya de ambientes continentales (fi gura 16.15b).

La fi gura 16.15b muestra el corte estratigráfi co representativo de los Yesos de Campdevà-
nol: a) en su parte basal y central dominan las facies yesíferas laminadas (mm) y bandeadas 
(cm-dm); b) hacia el techo se pasa a litofacies de pseudomorfos de cristales de yeso prismático 
de 1 cm de tamaño, desorganizados y con abundante matriz carbonatada, y ahora conservados 
como yeso secundario; cabe considerar esta litofacies como de ambiente somero; y c) al techo 
se presentan capas de nódulos desarrollados entre matriz carbonatada, de ambiente emergido 
(sabkha).

Más hacia el E del surco de antepaís, la Fm. Yesos de Beuda presenta características simi-
lares a las de los Yesos de Campdevànol (Ortí et al., 1987-88). Sin embargo, la correlación 
precisa entre ambas unidades no está aún bien establecida, aunque pueden ser equivalentes. 
Los datos isotópicos de que se dispone confi rman el origen marino de los sulfatos de ambas 
unidades (Utrilla et al., 1992). Se trata, en suma, de evaporitas de relleno del surco del antepaís 
pirenaico, que muestra sucesiones típicas de somerización.

Por otro lado, la existencia de evaporitas pertenecientes a una unidad luteciense más anti-
gua es conocida por algunos sondeos. De ellos, el sondeo del Serrat corta grandes potencias 
de sal y anhidrita. En el sector de Beuda se presentan afl oramientos yesíferos que han sido 
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atribuidos a esta unidad («Evaporitas del Serrat») por Martínez et al. (2000). A su vez, a lo 
largo del surco de antepaís luteciense se presentan otras unidades yesíferas menores situadas 
estratigráfi camente por encima de los Yesos de Beuda y de los Yesos de Campdevánol.

La estratigrafía de todas estas unidades evaporíticas lutecienses ha sido revisada reciente-
mente por Carrillo (2009). Todas ellas se desarrollan durante sucesivas fases de restricción del 
surco de antepaís, causadas principalmente por control tectónico, aunque no se puede descar-
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tar la contribución de controles eustáticos (Sáez et al., 1991). La anhidritización total de estas 
unidades parece relacionada con el importante enterramiento sufrido y con la posible presen-
cia de salmueras intersticiales de alta concentración.

Cuenca potásica priaboniense

Una situación diferente representa la fase evaporítica de fi nales del Eoceno (Priaboniense), 
que se extiende por toda la Cuenca Surpirenaica entre Pamplona, por el W, y Cataluña, por 
el E. Esta fase, que se desarrolla propiamente en el tránsito de la sedimentación marina a la 
continental, presenta dos cubetas potásicas principales, la catalana y la navarra. En la zona 
intermedia de ambas cubetas la sedimentación es fundamentalmente halítica y sulfatada, aun-
que queda oculta en buena parte bajo los grandes mantos pirenaicos. Contrariamente a la fase 
del Luteciense, la del Priaboniense es muy clorurada y sus cubetas no son tan elongadas (Ro-
sell y Pueyo, 1997). La más extensa y también de mejores afl oramientos, la catalana, muestra 

una forma relativamente circular y desarrolla tres 
cinturones de facies principales: el arrecifal periféri-
co, el sulfatado intermedio, y el cuerpo clorurado 
central. El cinturón arrecifal periférico, de desarrollo 
multiepisódico, se relaciona lateralmente con los sis-
temas deltaicos del margen de cuenca (Salas, 1979; 
Taberner, 1982), tanto de los Catalánides como de 
la zona Pirenaica, y se adapta a la topografía de los 
cuerpos litorales (prodeltas, barras mareales, etc.).

Por debajo de la formación evaporítica se presen-
tan margas azules de off shore, cuyo techo muestra ya 
condiciones anóxicas. Éstas se manifi estan por el ca-
rácter azoico de las margas, así como por el de sarrollo, 
observable en algunas zonas del borde de la cubeta 
catalana, de ciclos de anoxia de algunos metros de 
potencia. Por arriba de la formación evaporítica se 
desarrolla un complejo lacustre, que basalmente con-
tiene sulfatos (Fm. Yesos de Barbastro) que dan paso 
a cloruros localmente. Verticalmente a estas evapori-
tas les siguen sedimentos detríticos siliciclásticos de 
carácter lacustre turbidítico somero (pisadas de ave y 
grietas de desecación), aún con vestigios de hipersali-
nidad (moldes de cristales de halita).

El cuerpo clorurado central presenta la siguien-
te sucesión (o macrociclo) en la cubeta catalana 
(Pueyo, 1975) (fi gura 16.16): a) anhidrita basal, 
sólo conocida por referencias de sondeos (muy po-
cos metros de potencia); b) miembro halítico infe-
rior («sal vieja» o «sal de muro»), de hasta 200 m de 
potencia; c) capas de silvinita, integradas por silvita 
y halita (unos 5 m); d) capas de carnalita y sales de 
techo («sal nueva»), de unos 30 m de potencia, y e) 
miembro arcilloso-evaporítico superior (miembro 
de transición), que localmente tiene una potencia 
signifi cativa en capas de sal. Se trata de una sucesión 
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salina marina con términos potásicos, del tipo totalmente desprovisto de sulfato magnésico, 
generada por la desconexión por el W de la cuenca de antepaís con el Atlántico.

En la cuberta navarra (Rosell, 1983), la sucesión es parecida (fi gura 16.16), aunque des-
taca el gran desarrollo de las sales de techo y de las lutitas (con sulfatos) superiores. También 
allí se presentan al techo de la sucesión las areniscas de carácter turbidítico somero, con vesti-
gios de hipersalinidad.

En la cubeta catalana, el cinturón sulfatado intermedio (Mb. Yesos de Ódena) alcanza los 
30-40 m de potencia y afl ora de un modo discontinuo a lo largo de sus bordes S, E y NW. 
Hacia el centro, todo él se reduce a una delgada capa anhidrítica infrayacente a los cloruros. 
Este cinturón presenta dos tramos principales, separados por una discontinuidad: a) Uno in-
ferior, de origen marino, que muestra yeso alabastrino secundario con pseudomorfos de cris-
tales de yeso selenítico organizados en capas o en grandes conos. Dispersas en el seno del yeso 
alabastrino también se presentan masas anhidríticas en algunos frentes de cantera. En la base 
de este tramo se desarrolla un estromatolito sulfatado-carbonatado, que en sentido lateral lle-
ga a disponerse sobre los taludes del último episodio arrecifal; b) Otro superior, de litofacies 
de yeso secundario laminadas y detríticas, con texturas alabastrina y megacristalina. Este tramo 
aún podría ser marino o bien corresponder ya a la fase de relleno continental de la cubeta.

La anhidrita basal sólo es observable en las galerías de las minas de la cubeta navarra. Se 
trata allí (Rosell y Ortí, 1980) de una capa de potencia inferior a 1 m, de litofacies laminada 
y aspecto estromatolítico, en cuya base se desarrollan algunas texturas nodulares de origen 
diagenético temprano.

En las zonas marginales del cuerpo central, donde los sondeos ya no cortan potasas, la «sal 
vieja» es de grano grueso y en ella los horizontes de insolubles (arcillas y anhidrita) imponen 
un bandeado del orden decimétrico. Asociadamente a estos niveles de insolubles, la sal es cú-
bica y transparente, y de mayor tamaño (sal gris). En la parte central de las bandas propia-
mente halíticas, los cristales contienen abundantes núcleos con inclusiones fl uidas (hoppers). 
El contenido en Br de estos cristales es siempre superior al de los cristales de la sal gris, lo que 
indica el origen por disolución y reprecipitación salina que caracteriza a los horizontes de in-
solubles.

En la parte central del cuerpo clorurado, es decir, en la zona de los yacimientos potásicos, 
el miembro halítico inferior (sal vieja) presenta características similares a las de las zonas mar-
ginales, siendo anhidrita y polihalita los sulfatos acompañantes. Las capas de silvinita forman 
ciclos de algunos decímetros, mientras que las de carnalita alcanzan el orden métrico. Tanto 
la silvita como la carnalita presentan texturas de carácter primario. En la cubeta navarra las 
sales de techo muestran alternancias de sal, niveles anhidríticos laminados (con frecuencia con 
ripples) y lutitas laminadas. Los aspectos petrográfi cos de estas formaciones salinas fueron ex-
puestos por Pueyo y San Miguel (1974), Pueyo (1975), Rosell y Ortí (1981-82), y Rosell 
(1983) principalmente, y la comparación de los datos geoquímicas de ambas fomaciones se 
presentó en Rosell y Pueyo (1984). Entre las transformaciones operadas en estos cloruros, la 
de principal interés es la disolución incongruente de la carnalita, que produce el tipo de silvi-
nita conocido como «transformada».

Evolución de las cubetas potásicas priabonienses

El estudio de la evolución sedimentológica y geoquímica de las cubetas ha sido abordado 
en dos etapas bien diferenciadas. En una primera etapa se estudió los contenidos en elementos 
minoritarios (principalmente Br, K, Mg, Sr) de los cloruros y la isotopía de los sulfatos (d34S, 
d18O) (Pueyo, 1975; Rosell, 1983; Rosell y Pueyo, 1984; Ortí et al., 1985). El conjunto de la 
formación evaporítica fue interpretado como estrictamente marino, y se indicó que la distibu-
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ción concéntrica y altimétrica de las facies marinas en la cubeta potásica catalana muestra un 
funcionamiento heterócrono, con caídas progresivas del nivel de agua (fi gura 16.17). Estas 
caídas producirían erosión en los cinturones arrecifal periférico y sulfatado intermedio, sin 
llegar nunca a la desecación (Busquets et al., 1985).
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sodios de la posible evolución de la cubeta potásica catalana. Esquema interpretativo sin escala (adaptado de 
Ortí et al., 1985, fi gura 8). b1) estadio inicial; 1: Fm. Margas de Igualada; 2: Fm. Calizas de la Tossa; 3: margas 
euxínicas basales; 4: miembro Yesos de Òdena; 5: miembro anhidrítico basal. b2) estadio pre-fi nal; 6: miembro 
halítico inferior (sal de muro); 7: miembro potásico (sales potásicas); 8: miembro halítico superior (sales de techo); 
9: margas euxínicas superiores (dentro del miembro 10); 10: miembro de transición (adaptado de Ortí et al., 
1984c, fi gura 10).

En una segunda etapa, nuevas determinaciones de los contenidos en elementos minorita-
rios y de la isotopía de los sulfatos se combinaron con el estudio de las inclusiones fl uidas en 
la halita y la modelización de la evaporación de salmueras basada en el equilibrio termodiná-
mico y el balance de masas (García-Veigas, 1993; García-Veigas et al., 1994; Ayora et al., 1994,  
1995; Cendón, 1999; Cendón et al., 1998). Como resultado de todos estos estudios se ha 
puesto de manifi esto una clara infl uencia de aguas continentales en la cuenca a partir de la 
sedimentación de las unidades potásicas. Igualmente, se ha podido diferenciar los siguientes 
estadios evolutivos en el conjunto de las cubetas potásicas (Ayora et al., 1995): a) Anhidrita 
basal (yeso, anhidrita). En el inicio de la evolución evaporítica, esta unidad se precipitó en la 
cuenca profunda a volumen constante y con un cierto refl ujo de salmueras. El paso a las con-
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diciones halíticas de la siguiente unidad vino marcado por una restricción del refl ujo, aumen-
tando la salinidad de la salmuera y observándose un cierto efecto reservorio en la composición 
isotópica de los sulfatos. b) Sal de muro (halita-polihalita). En esta unidad se observa una 
evolución progresiva de la salinidad, a volumen constante, de la salmuera de la cuenca. Exis-
te un enriquecimiento progresivo de Br en la halita de base a techo, y las inclusiones fl uidas 
muestran un continuo enriquecimiento en Mg, K, Cl, y un descenso en Na, lo que implica 
un aporte continuo de K y Mg de origen marino. La salmuera en evaporación fue del tipo 
Na-Mg-K-Cl-SO4, precipitando sal en un medio relativamente profundo y quedando la sal-
muera progresivamente más evolucionada. c) Sales potásicas (silvita, carnalita, anhidrita). Los 
niveles de halita intercalados con la silvita tienen bajo contenido en K y sus inclusiones fl uidas 
tienen pocos cristales de silvita como mineral-hijo, lo que indica que la halita precipitó de una 
salmuera diferente de la que dio lugar a los propios horizontes de silvita. En este estadio se 
produjo el cierre de la conexión marina, con una importante pérdida de volumen y profun-
didad de la cuenca y una estratifi cación periódica de salmueras debida a una alimentación 
estacional con agua continental. Así pues, la salmuera superfi cial (salmuera sódica con infl uen-
cia de agua continental) está enriquecida en NaCl y de su evaporación precipitó halita; igual-
mente, de la concentración de la salmuera del fondo (salmuera potásica) precipitó la silvita en 
momentos de desaparición de la salmuera superfi cial. De acuerdo con ello, las sales potásicas 
se formaron en el paso de condiciones marinas a continentales. Los datos isotópicos de los 
sulfatos indican la llegada de sulfato reciclado, tanto del Eoceno marino (del propio cinturón 
sulfatado selenítico) como del Triásico, ya durante la sedimentación de la unidad carnalítica. 
d) Sales de techo (halita, anhidrita, calcita, dolomita). El contendio en Br de la halita es alto, 
más bien propio de una salmuera residual, aunque la paragénesis mineral parecería responder 
a los estadios iniciales de una concentración evaporítica. Sin embargo, las inclusiones fl uidas 
de la halita son muy homogéneas e indican que la salmuera (tras la precipitación de silvita y 
carnalita) era del tipo Mg-Cl, con muy bajos contenidos en Na, K y SO4. Ocurrió así la des-
aparición de la estratifi cación de la salmuera y la decisiva llegada de agua continental a la 
cuenca, ya muy somera, aunque con sedimentación halítica de carácter expansivo debido al 
relleno salino (halítico y potásico) previo. El ambiente sedimentario pudo ser un lago hiper-
salino somero.

Triásico ibérico

En el amplio dominio circum-Tethys occidental, se registra durante el Triásico una sedi-
mentación evaporítica que gana en importancia con el tiempo a medida que la transgresión 
oceánica avanza hacia el W. Ya en el Triásico inferior y medio se depositan fases evaporíticas 
en algunos puntos de los bloques estables de Europa central y occidental. En el Triásico supe-
rior esta sedimentación se extiende a todo el dominio, tanto a la fachada nordafricana (exten-
sa plataforma sahariana; franja alargada del Magreb) como a la europea, entre las actuales Islas 
Británicas y los países del Este. A partir del Triásico superior-Liásico queda invadida la zona 
del actual Atlántico Norte, creándose plataformas y fosas de rift en los márgenes pasivos a 
ambos lados del nuevo océano. La sedimentación evaporítica alcanza el golfo de Méjico en el 
Jurásico medio.

Las evaporitas del Triásico superior son, muy posiblemente, las más extensas de todo el 
registro geológico (Busson, 1982) y, sin embargo, la literatura no suele considerarlas como un 
«gigante salífero» clásico. Ello quizá sea debido a ciertas particularidades: a) No responden a 
ningún esquema de cuenca de los principales tipos conocidos (cratónico, rift, colisión de pla-
cas, etc.). Más que una o unas pocas grandes cuencas, existe todo un extenso conjunto de 
cubetas y plataformas de las que algunas presentan un registro evaporítico repetitivo, mientras 
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que en otras el registro puede ser único y efímero. b) La distribución de facies en estas cubetas 
y plataformas evaporíticas difi ere radicalmente de los esquemas de las grandes cuencas salinas 
de origen marino de otras épocas (silúricas, pérmicas, miocenas), ya que no presentan plata-
formas carbonatadas marginales, ni cuñas seleníticas rodeando a los cloruros (estos últimos 
sólo raramente potásicos), ni facies de profundidad (laminitas de cuenca). Por el contrario, las 
facies sulfatadas son fundamentalmente de origen somero y, en general, los conjuntos evapo-
ríticos pasan lateralmente a facies de arcillas rojas. c) El único carácter marino bien defi nido 
de estas evaporitas lo aportan los datos geoquímicos, en particular los contenidos en Br de la 
sal y las composiciones isotópicas de los sulfatos.

Todas estas características, que corresponden principalmente a las evaporitas del Muschel-
kalk medio y Keuper europeo, parecen propias de evaporitas de una gran plataforma integra-
da por conjuntos de salinas, sabkhas y llanuras lutíticas. Por el contrario, con la instalación de 
los primeros medios carbonatados en el Lías basal cambia radicalmente el estilo de la sedimen-
tación evaporítica: las facies carbonatadas hacen de material encajante a las evaporitas, que son 
fundamentalmente sulfatadas y se generan en salinas someras y sabkhas. Esta sedimentación 
sulfatada perdura intermitentemente en puntos de Europa occidental a lo largo de casi todo 
el Jurásico.

Evaporitas triásicas de la Península Ibérica

A lo largo de todo el Triásico y del Lías basal, la amplia plataforma sedimentaria que rodea 
el Macizo Ibérico se comporta repetitivamente como un extenso medio de transición y sufre 
varios episodios de salinidad en función de las oscilaciones del nivel oceánico. Las cinco series 
evaporíticas que se desarrollan en esta plataforma son las mismas que en otras áreas europeas 
próximas: facies Röt (al techo del Buntsandstein), Muschelkalk medio, Keuper inferior, Keuper 
superior, y Anhidrita del (Rheto)-Hettangiense (Ortí, 1987). Alternando con estas series eva-
poríticas se instalan medios marinos carbonatados, en general someros: Mushelkalk inferior, 
Muschelkalk superior y Fm. Imón. Esta sucesión de episodios evaporíticos y carbonatados 
caracteriza el Triásico de tipo germánico en gran parte de la Península Ibérica. Las evaporitas 
se depositan en los momentos de menor lámina de agua pero de mayor subsidencia diferencial 
(bajo un control tectónico y con una actividad volcánica signifi cativa), acumulando grandes 
potencias que actúan de relleno sedimentario, mientras que los carbonatos tienden a ser peli-
culares (potencias débiles y relativamente homogéneas) y de mayor control eustático (Ortí, 
2004). En su conjunto, las evaporitas también actúan transgresivamente, al igual que los car-
bonatos. Visiones de conjunto sobre las evaporitas ibéricas del Triásico y Lías basal han sido 
ofrecidas por Castillo Herrador (1974), Garrido y Villena (1977), Ortí (1982-83, 1987, 
1990b, 2004), Salvany (1990), Ortí y Pérez López (1994) y Ortí et al. (1996).

Los medios evaporíticos son muy someros y tiene alimentación oceánica, aunque los re-
corridos del agua deban ser más o menos tortuosos: sabkhas, salinas, megasalinas y lagos cos-
teros, y cubetas de posición algo más interior. El control ejercido por las fracturas de zócalo 
condiciona las principales acumulaciones de sal y sulfatos. Estos medios evaporíticos, cuya 
diferenciación no siempre es precisa, evolucionan rápidamente en transgresión o regresión. La 
distribución de las principales cubetas (megasalinas) se muestra en la fi gura 16.18, destacando 
entre ellas la de Valencia-Cuenca y la del Ebro (Ballobar). Una comparación de sus unidades 
evaporíticas se establece en la fi gura 16.19.

Las unidades propiamente salinas en estas cubetas tiene potencias máximas considerables: 
350 m en la «serie evaporítica superior» (unidad K4b) del Keuper en la cubeta de Valencia-
Cuenca, y más de 400 m en la «unidad halítica» (K-1) del Keuper inferior de la cubeta del 
Ebro. En los sondeos, en general, esta sal se encuentra siempre recristalizada, es de tamaño 
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Figura 16.18. Esquema de situación de las 
cubetas evaporíticas peninsulares durante el 
Triásico, basado en Castillo Herrador, 1974. 
Modifi cado de Ortí et al., 1996.

Figura 16.19. Comparación de las facies 
y unidades litoestratigráfi cas que inclu-
yen términos salinos entre los dominios 
triásicos Prebético-Valenciano (basado en 
Ortí, 1987) y del Ebro y cadenas perifé-
ricas (basado en Jurado, 1990). La divi-
sión cronoestratigráfi ca del primero de los 
dominios está tomada de Pérez-López et 
al. (1996). Esquema sin escala.
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grueso y ha perdido sus inclusiones fl uidas primarias. Sus contenidos en Br indican el origen 
marino, al igual que todos los datos disponibles sobre la composición isotópica de los sulfatos 
acompañantes (Ortí et al., 1996). La actividad halocinética de estas unidades salinas ha sido 
muy importante en algunas zonas ibéricas (dominios Vasco-Cantábrico y Prebético). El carác-
ter marcadamente cíclico de las unidades evaporíticas triásicas ha sido puesto de manifi esto 
mediante el estudio detallado de logs de sondeo por Suárez (2007).

Para la Anhidrita del Lías basal («Zona de Anhidrita» de Castillo Herrador, 1974, o «An-
hidrita de Carcelén» de Ortí, 1987, o Fm. Lécera de Gómez y Goy, 1998), el máximo registro 
evaporítico lo presentan los 800 m del sondeo de Carcelén, en la cubeta de Valencia-Cuenca, 
aunque en otros dominios ya supera ampliamente los 300 m. Los ambientes de salinas y sab-
khas y el carácter cíclico de esta unidad han sido ilustrados por Ortí y Salvany (2004) en el 
sondeo de Alacón. La identifi cación, por vez primera, de sal en la base de esta unidad ha sido 
hecha recientemente por Suárez (2007).

Provincia diapírica Vasco-Cantábrica

La serie triásica salina de la zona Vasco-Cantábrica constituye un buen ejemplo de provin-
cia diapírica, sobre la que existe bastante trabajo realizado a partir de la segunda mitad del 
pasado siglo (fi gura 16.20). El grupo principal de investigaciones se debe a la escuela alemana, 
basada en la actividad de varias universidades (Münster, Bonn, Friburgo). Los trabajos arran-
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can de Lotze (1953) y siguen con las monografías de von Stackelberg (1967) en Murguía, 
Hempel (1967) en Poza de la Sal, Plug (1967) en Estella, y Kind (1967) en los diapiros de la 
zona navarra. Estos trabajos están sintetizados en el artículo de Brinkman y Lögters (1968) y 
se completan con los de Nettleton (1968), referente a la gravimetría de los diapiros, y de 
Sappenfi eld y Schroeder (1968), sobre el diapiro navarro de Iza. Con posterioridad, apareció 
la monografía de Michalzik (1982) y se han publicado los trabajos de Schroeder y Willems 
(1983) sobre Villasana de Mena y de Meiburg et al. (1985) sobre Salinas de Rosío.

Además de estas investigaciones de autores extranjeros cabe citar, entre otros, los estudios 
de Ríos (1963, 1968), los de los grupos HISPANOIL/REPSOL (Serrano et al., 1989; Serrano 
y Martínez del Olmo, 1990) y GESSAL (Serrano et al., 1994), así como los artículos de Cue-
vas y Tubia (1985), Salvany (1990a), Martínez y González (1992), y el estudio gravimétrico 
de Pinto (1994) sobre varios de los diapiros de esta provincia Vasco-Cantábrica.

La serie evaporítica triásica involucrada en el diapirismo se desconoce con precisión pero, 
en primera aproximación, puede ser similar a la descrita en la cubeta del Ebro (Jurado, 1990). 
Parece existir basalmente un Muschelkalk evaporítico infrayacente a una única barra carbona-
tada de Muschelkalk, y superiormente un conjunto evaporítico de Keuper de varios cientos de 
metros de potencia, que engloba abundantes masas ofíticas. En este Keuper parece difícil esta-
blecer precisiones estratigráfi cas, aunque podría existir un único horizonte salino importante. 
Superiormente al Keuper se presenta la formación anhidrítico-carbonatada de la base del Lías 
(Zona de Anhidrita), cuyas colapsobrechas afl oran localmente. Numerosos sondeos petroleros 
profundos, relativamente antiguos muchos de ellos, cortan los entornos próximos a los diapiros.

Los diapiros alcanzan alturas de varios miles de metros, llegando hasta 8.000 m en el de 
Orduña, en la cubeta alavesa. La mayoría de ellos extruyeron ya desde el Cretácico superior y 
están en la actualidad muy erosionados. Los materiales visibles en las chimeneas diapíricas son 
de Keuper principalmente (arcillas, yesos, carbonatos), más o menos brechifi cados, que sopor-
tan grandes bloques de ofi tas, de areniscas del Buntsandstein, de dolomías y brechas carbona-
tadas del Muschelkalk y Lías basal, de calizas del Cretácico, y excepcionalmente (diapiro de 
Estella) también de rocas del zócalo cristalino-metamórfi co (Plug, 1967). En algunos diapiros 
existen explotaciones de sal (antiguas salinas), así como de yeso y ofi tas, y localmente de bi-
túmenes (diapiro de Maestu; García et al., 1993). No existen descripciones precisas de cap-rocks 
en estos diapiros. La fi gura 16.21a muestra la distribución de los diapiros en superfi cie y al-
gunos hechos fundamentales de tipo estructural y paleogeográfi co (cubeta alavesa; plataforma 
burgalesa). Estos mismos dominios y su relación con la distribución de la sal en el subsuelo 
están resumidos en la fi gura 16.21b.

La evolución de las ideas interpretativas sobre esta provincia diapírica puede resumirse del 
siguiente modo. Ríos (1963) reconoció un modelo de migración lateral y centrífuga −hacia 
los bordes− de la sal triásica en las cubetas vasco-cantábricas del Cretácico inferior, por carga 
diferencial en los depocentros. La creación de estructuras diapíricas aparece en las zonas de 
compromiso entre los fl ancos escalonados de estas cubetas y los puntos de disminución de la 
cobertera sedimentaria en los bordes, estando controlada la localización de los diapiros, en 
última instancia, por las fracturas de zócalo. Los diapiros se iniciaron, pues, antes de la com-
presión alpina y posteriormente fueron impulsados por ella, perforando limpiamente la cober-
tera mesozoico-cenozoica, sobre cuya sedimentación no habrían llegado a infl uir.

Brinkan y Lögters (1968) reconocen también una migración centrífuga de la sal triásica 
desde las cubetas cretácicas. Esta migración ocurriría en dos etapas: primero desde el depocen-
tro del Cretácico inferior, el principal y de hasta 8.000 m de potencia, siendo posteriormente 
redistribuida la sal en parte (hacia el N) por el nuevo depocentro del Cretácico superior, de 
hasta 5.000 m de potencia. Como resultado de este reajuste, unos diapiros quedan alineados  so-
bre la isopaca de Cretácico inferior de 2.000 m, aproximadamente, y otros sobre la de 5.000 m 
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(fi gura 16.20). La mayoría de los diapiros extruyeron al fi nal del Cretácico superior. Debe 
destacarse que no se hace referencia, en este esquema, al control de fracturas de zócalo sobre 
la posición de los diapiros, pero ya se reconoce que éstos controlaron la subsidencia cretácica 
y posteriormente su entorno deposicional mediante la aparición de sinclinales periféricos, los 
cuales se habrían desplazado lateralmente a lo largo de la historia sedimentaria. La tectónica 
alpina compresiva no habría tenido una repercusión importante en las estructuras salinas triá-
sicas preexistentes.
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Serrano et al. (1989) optan por el modelo de Trusheim (1960) para explicar la distribución 
de las masas diapíricas, admitiendo que la capa salina triásica original aumentaría de potencia 
hacia el W. La localización fi nal de las estructuras podría estar controlada por fracturas de zó-
calo. Se admite una historia diapírica muy precoz, ya desde el Jurásico, así como un estricto 
control de las estructuras diapíricas sobre el conjunto de la sedimentación cretácica y terciaria, 
pero no solamente de las áreas del entorno de los diapiros, sino prácticamente sobre el conjun-
to sedimentario de las cubetas cretácicas de la zona vasco-cantábrica. Según ello, la propia es-
tructuración salina habría infl uido decisivamente en la organización de las grandes y subsiden-
tes cubetas cretácicas (y terciarias), más que la fracturación (cortical) del rifting del Cretácico 
inferior. Durante la fase de compresión alpina, la distorsión producida en las cubetas sería bá-
sicamente una agudización de la estructuración ya defi nida por la halocinesis preexistente.

Serrano y Martínez del Olmo (1990) matizan las interpretaciones anteriores y aceptan un 
funcionamiento similar al modelo de la costa del golfo de Méjico, reconociendo que: 1) el 
relleno sedimentario durante el Cretácico va avanzando en el tiempo progresivamente de S a N; 
2) la sal se va deformando en esa misma dirección, siendo más antigua la deformación al S y 
más moderna al N (desplazamiento centrípeto), y 3) la morfología en grandes diapiros de la 
parte cental de la cuenca (al N) dependería principalmente de una mayor potencia de cober-
tera sedimentaria gravitando sobre la sal. Los movimientos halocinéticos estarían, así pues, 
controlados parcialmente por el zócalo durante el Mesozoico, aunque ellos mismos habrían 
infl uido sobre la propia sedimentación cretácica. Se mantienen las ideas de que la sal triásica 
era originalmente más potente hacia el N y que la compresión alpina apenas habría afectado 
a la zona diapírica de la cubeta alavesa (fi gura 16.22).

b)

c)

d)

a) JURÁSICO CARBONATADO

TRÍAS SALINO

FINAL DEL
JURÁSICO

FINAL DEL
PURBECK-WEALD

FINAL DEL
ALBO-CENOMANIENSE

FINAL DEL
CRETÁCICO SUP.-

TERCIARIO INF.

(SITUACIÓN ANTERIOR A LA COMPRESIÓN ALPINA)

Cs.-Ti.

A.-C.

A.-C.

P.-W.

P.-W.

Figura 16.22. Evolución de las estructuras salinas del dominio Vasco-Cantábrico: a) Fin del Jurásico. b) Fin del 
Purbeck-Weald. c) Fin del Albo-Cenomaniense. d) Fin del Cretácico superior-Terciario inferior. La deformación 
alpina producida posteriormente en esta provincia diapírica queda refl ejada en la fi gura 16.21b (simplifi cado de 
Serrano y Martínez del Olmo, 1990, fi gura 6).
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La breve síntesis que se acaba de ofrecer muestra una interesante evolución de las ideas 
genéticas en el caso particular de la provincia diapírica Vasco-Cantábrica. Debe tenerse en 
cuenta, no obstante, que la distribución original de la sal en la cuenca está aún mal conocida, 
faltando estructuras salinas importantes al N de la línea de Villasana-Orduña-Murguía. Otros 
muchos trabajo han hecho aportaciones concretas al conocimiento tectónico de esta provincia 
diapírica, como el de Cuevas y Tubia (1985), que muestra un ejemplo de control estictamen-
te estructural sobre los afl oramientos triásicos del N de Vizcaya.

Zechstein centroeuropeo (Pérmico 
superior)

La cuenca evaporítica del Zechstein 
europeo (Pérmico superior) se instala en 
una vasta zona intracratónica, de dimen-
siones aproximadas 1.500 × 900 km, que 
se extiende desde Inglaterra, por el W, ha-
cia el mar del Norte, Dinamarca, Holan-
da,  Alemania, Polonia y hasta Lituania, 
por el E. En esta zona se puede diferenciar 
una cuenca norte respecto a otra sur (fi gu-
ra 16.23). El episodio evaporítico tuvo una 
duración de unos 5 M.a. y se desarrolló 
entre hace 250 y 245 M.a. (Menning et al., 
1988).

El relleno sedimentario de este «gigan-
te evaporítico paleozoico» registra cuatro 
grandes ciclos (Z1 a Z4) de extensión ge-
neralizada, y otro menor (Z5) de carácter 
más local. La transgresión marina de la 
base del Zechstein ocurrió, en relación con 
un proceso inicial de rifting, sobre los de-
pósitos continentales del «Rotliegend» 

(Pérmico inferior), de ambientes desérticos con amplias sabkas y lagos evaporíticos.
La transgresión del mar del Zechstein presenta un delgado horizonte basal de lutita oscu-

ra anóxica (Kupferschiefer) rica en mineralizaciones de sulfuros metálicos (Cu, Pb, Zn) de in-
terés económico. El primer episodio de mar abierto dio lugar a la sedimentación de los car-
bonatos del Zechstein 1, organizados en una extensa plataforma con un cuenca profunda 
central de unos 100 m de profundidad (Taylor, 1980). Este primer episodio está recubierto 
por la Anhidrita Werra a través de toda la cuenca. A partir de este momento, sucesivos episo-
dios evaporíticos depositaron secuencias de carbonatos, sulfatos, cloruros y potasas en relación 
con los controles locales de subsidencia y las oscilaciones del nivel oceánico (fi gura 16.24).

Las evaporitas del Zechstein superior europeo han tenido una importancia capital, tanto 
científi ca como económica. Numerosos estudios experimentales y geoquímicos fueron dedica-
dos a entender sus secuencias con potasas, en particular la del ciclo Stassfurt (Z2). Los traba-
jos de Richter-Bernburg y colaboradores (Richter-Bernburg, 1953, 1955; Herrmann y Richter-
Bernburg, 1955) plantearon interpretaciones que han promovido muchas investigaciones 
posteriores, tales como: el origen profundo inicial de la cuenca (supuestamente de más de 
1.000  m); la ciclicidad de carácter anual (Jahresringe) de los ciclos de cloruros (diastema 
de arcilla-sulfato-halita) y de anhidrita laminada, en los cuales se reconoció ciclos de manchas 

ALTO PALEOGEOGRÁFICO

ESCANDINAVIA

POLONIA

ALEMANIA

FRANCIA

CUENCA SUR

CUENCA NORTE

GROENLANDIA

R. U.

300 km

N

Figura 16.23. Esquema de distribución geográfi ca de la cuenca del Zechstein superior 
europeo. Modifi cado de Tucker, 1991, fi gura 4.
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MACROCICLOS UNIDAD EVAPORÍTICA RESTRICCIÓN
POTENCIA

(m)

 5-25 ANHIDRITA LÍMITE

 80-100 SAL MÁS JOVEN

 1 ANHIDRITA PEGMATÍTICA

 15-35 «(ROTER) SALZTON»

 15 SAL LÍMITE

 3-5 «KALIFLÖZ RIEDEL»

 35 «SCHWADENSALZ»

 35 ANHIDRITA INTERMEDIA

 75 SAL JOVEN

 6-10 «KALIFLÖZ RONNENBERG»

 40 SAL «LINIEN»

 0,1-0,2 MARGA ANHIDRÍTICA

 10-60 «PLATTENDOLOMIT»

 5,35 «GRANER SALZTON»

 2-35 ANHIDRITA DE TECHO

 0,1-0,5 SAL DE TECHO

 10-40 «KALIFLÖZ STASSFURT»

 20 CAPAS KIESERÍTICAS

 400-600 SAL VIEJA

 1-100 ANHIDRITA BASAL

 5-60 «STINKDOLOMIT»

 1-10 «SALZTON»

 20-100 ANHIDRITA WERRA SUPERIOR

 60-80 SAL WERRA SUPERIOR

 2-3 «KALIFLÖZ HESSEN»

 60-80 SAL WERRA INTERMEDIA

 2-3 «KALIFLÖZ-THÜRINGEN»

 60-80 SAL WERRA INFERIOR

 5-100 ANHIDRITA WERRA INFERIOR

 3-12 CALIZA DEL ZECHSTEIN

 0,2-0,3 «KUPFERSCHIEFER»

 1-2 CONGLOMERADO DEL ZECHSTEIN 

Z1

WERRA

Z2

STASSFURT

Z3

LEINE

Z4

ALLER

20

GRUPO
RIEDEL

GRUPO
RONNENBERG

ANHIDRITA
PRINCIPAL}

DOLOMÍA
PRINCIPAL}

SAL MÁS
VIEJA

(180-240 m)}
Figura 16.24. Unidades litológicas del Zechstein superior en Alemania. La unidad del techo (Anhidrita límite) 
corresponde al macrociclo superior Z5. Las fl echas marcan la evolución de los ciclos salinos (macrociclos o ci-
clotemas). El ciclo Z3 presenta varios sub-macrociclos (adaptado de Richter-Bernburg, 1955).
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solares; los procesos de resedimentación gravitativa de evaporitas en taludes; y el establecimien-
to de ciclos evaporíticos de cuenca (carbonatos-sulfatos-cloruros-potasas). Adicionalmente, la 
magnitud de sus provincias diapíricas y el hallazgo de importantes campos de gas, así como 
de algunos yacimientos de petróleo asociados ya sea en el mar del Norte o en el continente, 
han conferido a esta gran cuenca un interés renovado en los últimos decenios. La fi gura 16.24 
muestra las unidades estratigráfi cas principales de la sucesión en la cuenca germánica.

Resedimentación de sulfatos: la Anhidrita Werra (Polonia)

Los sedimentos de la cuenca del Zechstein superior en Polonia superan los 1.500 m de 
potencia, presentando los 4 ciclos principales (Z1 a Z4), de los cuales el inferior (Z1, Ciclo 
Werra) alcanza una potencia de 450 m. La plataforma evaporítica Werra comprende una par-
te central y una serie de altos o shoals, muchos de los cuales actuaron a lo largo de la sedimen-
tación, bajo un control tectónico (fi gura 16.25a, b).

El relieve al inicio de la sedimentación de la Anhidrita Werra inferior en la cuenca polaca 
era variable, calculándose una diferencia altimétrica máxima de 80 m entre el centro y el mar-
gen de la plataforma (Peryt, 1994), diferencia ya heredada de la Caliza del Zechstein (Ca 1). 
La potencia sedimentaria de esta unidad anhidrítica no suele superar los 50 m en el centro de 
cuenca, mientras que en las zonas periféricas supera ampliamente esta cifra. Por el contrario, 
la Anhidrita Werra superior es una unidad de débil potencia (pocas decenas de metros), muy 
homogénea en distribución y facies.

Las facies en la Anhidrita Werra inferior, localizadas actualmente a varios miles de metros 
en el subsuelo, son un buen ejemplo del paso de plataforma a talud y cuenca. El yeso fue el 
producto sedimentario principal, que se transformó en anhidrita durante la diagénesis, tanto 
temprana como tardía de enterramiento (Peryt et al., 1993; Peryt, 1994). La fi gura 16.25c 
muestra un perfi l de tres sondeos que cortan esta formación anhidrítica, en los que dominan 
las facies seleníticas en las zonas de plataforma o alto paleogeográfi co (alto de Wolsztyn, son-
deo CZ), las turbiditas en el talud (sondeo GG) y las laminitas delgadas ricas en materia or-
gánica y bitumen hacia el centro de cuenca (sondeo Wz) (fi gura 16.25d). Común a los tres 
sondeos es un tramo basal nodular de origen complejo, en parte de ambiente sabkha/salina y 
en parte afectado por procesos de «sabkhatización». Por encima de este tramo nodular se mo-
difi có signifi cativamente la paleogeografía de la plataforma bajo un control tectónico, diferen-
ciándose un talud y una cuenca. Este hecho facilitó la resedimentación de los sulfatos de la 
plataforma, principalmente del yeso (Peryt et al., 1993).

Este ejemplo sencillo pone de manifi esto la gran importancia de los altos paleogeográfi cos 
en la producción de evaporitas sulfatadas, así como su fácil redistribución en medios más pro-
fundos por varios mecanismos (tormentas, sismicidad, inestabilidad gravitativa, corrientes de 
turbidez, etc.). Igualmente, este ejemplo ilustra la posibilidad de estudiar en detalle litofacies 
evaporíticas y hacer interpretaciones ambientales trabajando sólo con facies diagenizadas (se-
dimentos de yeso totalmente anhidritizados). Evidencias de resedimentación de los sulfatos 
del Zechstein ya habían sido apuntadas en diversos trabajos anteriores (Herrmann y Richter-
Bernburg, 1955; Schlager y Bolz, 1977; Clark, 1980).

Estratigrafía secuencial del Zechstein (Inglaterra)

Smith et al. (1974) distinguieron cinco grandes grupos litoestratigráfi cos en el Zechstein 
superior de Inglaterra (Don, Aislay, Teesside, Staintondole y Eskdale), equivalentes respectiva-
mente a los macrociclos Z1 a Z5 centroeuropeos (el superior, Z5, es de desarrollo local). Las 
equivalencias de unidades evaporíticas principales entre el Zechstein superior de Europa con-
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Figura 16.25 Anhidrita Werra inferior de la cuenca Zechstein de Polonia (simplifi cado y modifi cado de Peryt et al., 1993, fi guras 2, 3 y 12): 
a) Distribución general de ambientes deposicionales. Las facies de cuenca suelen tener potencias inferiores a los 50 m y las de talud y 
plataforma superiores a los 50 m (alcanzando 200 m localmente). Se indica la posición de los sondeos referidos en el texto. b) Corte a 
través del ciclo Werra en el S de Polonia, centrado en la zona de los sondeos CZ, GG y WR. c) Correlación de la Anhidrita Werra inferior en 
los sondeos referidos. Se destaca únicamente los niveles de facies más importantes para cada sondeo. d) Posición paleogeográfi ca de las 
diferentes facies anhidríticas (originalmente facies de yeso en talud y cuenca).
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tinental y el de Inglaterra son, respectivamente (fi gura 16.23): Z1: Anhidrita Werra y Anhi-
drita Hartlepool; Z2: Evaporitas Stassfurt y Evaporitas Fordon; Z3: Anhidrita Principal y 
Anhidrita Billingham; Sal Leine y Halita Boluby; Z4: Anhidrita-Pegmatita y Anhidrita Sher-
burn; Sal Aller y Halita Sneaton; Z5: Anhidrita límite (de techo) y Anhidrita Littlebeck.

Posteriormente, Tucker (1991) aplicó los conceptos de estratigrafía secuencial a este Zech-
stein y al de las áreas adyacentes del mar del Norte, como ejemplo de cuenca evaporítica in-
tracratónica fuertemente infl uenciada por las oscilaciones eustáticas (oscilaciones oceánicas de 
tercer orden, con duraciones de 1 a 10 M.a.; Haq et al., 1987). De acuerdo con ello, Tucker 
(1991) distinguió hasta 7 secuencias deposicionales (fi gura 16.26), que posiblemente son ex-
tensible a las cuencas del Zechstein centroeuropeo. En estas secuencias las evaporitas se depo-
sitaron principalmente: a) durante los niveles marinos bajos (lowstand) y dependiendo del 
grado de caída de la lámina de agua, es decir, tanto como cuñas sulfatadas alrededor de la 
cuenca (en el talud o en el margen) durante depresiones incompletas de la lámina de agua, 
como rellenando el depocentro con sal durante depresiones completas con desecación; b) du-
rante los primeros estadios de los sistemas transgresivos, al reconectarse la cuenca con el océa-
no, y c) durante los niveles marinos altos (highstand) en el extremo interno de las plataformas, 
cuando se produce la progradación de los carbonatos. Los carbonatos se sedimentan durante 
los sistemas transgresivos y de nivel marino alto, y pueden ser dolomitizados (modelo de re-
fl ujo) durante la caída marina que marca el subsiguiente nivel bajo (lowstand).
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Figura 16.26. Secuencias deposicionales (S1-S7) del Zechstein en Inglaterra defi nidas por Tucker (1991). Las 
líneas gruesas marcan los límites de las secuencias. LST: cortejos sedimentarios de nivel marino bajo; TST: cor-
tejos transgresivos; HST: cortejos de nivel marino alto; LSW: cuña sulfatada de nivel marino bajo; BFH: halita de 
relleno de cuenca; LS: nivel marino bajo. A la derecha se indica la posición de los límites de los macrociclos 
salinos del Zechstein (Ciclotemas Zl a Z5) y la equivalencia con las principales unidades evaporíticas del Zechs-
tein centroeuropeo (adaptado y simplifi cado de Tucker, 1991, fi gura 6).
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SEDIMENTACIÓN EVAPORÍTICA LACUSTRE TERCIARIA Y CUATERNARIA

Potasas de la cuenca Qaidam (W China)

El Plateau Qinghai-Xizang (Tibet) se sitúa en el SW de China y alcanza una altitud pro-
medio próxima a los 4.000 m. Este altiplano es una unidad estructural rodeada de profundas 
fallas que delimitan un sistema de bloque complejo (microplaca Xizang), el cual se generó a 
partir del Eoceno por la convergencia entre las placas de la India y de Eurasia. Durante el 
Cuaternario, y como consecuencia de la última fase de colisión, el bloque ha experimentado 
una elevación considerable, lo que ha condicionado un régimen climático caracterizado por 
las bajas temperatuas y una aridez extrema (Zhen Mianping, 1989).

En la actualidad se contabilizan en el plateau más de 1.600 lagos de superfi cie superior a 
1 km2, de los cuales más de 350 lagos y lagos-playa se consideran salados. Desde el punto de 
vista de su origen, el tipo lacustre principal es el de control tectónico, aunque existe una amplia 
diversidad genética (lagos glaciares, de valle fl uvial obturado, de cráter volcánico, de disolución 
de evaporitas antiguas, de impacto meteorítico, hidrotermales, etc.). Este conjunto lacustre se 
distribuye en amplios cinturones de orientación aproximada E-W, que descienden escalonada-
mente desde altitudes de 5.000 m en el S (adyacentes al frente del Himalaya) hasta 3.000 m 
en el N (adyacentes al frente de las cordilleras Altun y Qilian, que delimitan el plateau).

Los tipos hidroquímicos principales de este vasto dominio lacustre muestran una zonación 
similar de orientación E-W, que evoluciona adquiriendo una mayor salinidad promedio hacia 
el N (fi gura 16.27a): I) tipo carbonatado: de pH alcalino (promedio 8,82) y con diferentes 
rangos de salinidad; II) tipo sulfatado-sódico: con alta mineralización en general, de pH lige-
ramente alcalino (promedio 8,61); III) tipo sulfatado-magnésico: de pH sólo débilmente al-
calino (promedio 8,03); IV) tipo sulfatado-clorurado: presenta varios subtipos, de los que el 
pH más bajo tiene un promedio de 7,72 (Zheng Mianping, 1989).

Globalmente esta zonación hidroquímica está relacionada con los tipos litológicos de las 
áreas de recarga y drenaje de los cinturones lacustres. En general, los contenidos en Li, B, K 
y Cs de las aguas son altos, lo que otorga al plateau el máximo interés en la prospección de 
recursos lacustres de estos elementos. Se ha encontrado más de 50 minerales salinos en estos 
lagos, entre cloruros, sulfatos, carbonatos y boratos. Son dominantes las paragénesis de carác-
ter criófi lo, dadas por diversas asociaciones minerales, como: mirabilita, soda-nahcolita, epso-
mita-schoenita-hidrohalita, hidrohalita-bischofi ta-antarcticita, etc. (tabla 16.1).

La cuenca Qaidam (prov. Qinghai) se sitúa en el extremo NW del plateau, del que es su 
escalón topográfi co más bajo, con un fondo sedimentario a unos 2.800 m de altitud (fi gu-
ra  16.27b). Esta gran cuenca endorreica está rodeada por los relieves, de un promedio de 
5.000 m, de las cordilleras Kunlun (al S), Altun (al W) y Qilian (al N), quedando efi cazmen-
te protegida de las masas de aire húmedo del océano Índico. La superfi cie de la cuenca supe-
ra los 120.000 km2, con dimensiones de 800 × 350 km (Strakhov, 1970), comparables a la de 
muchas grandes cuencas evaporíticas antiguas. La cuenca tiene una forma trapezoidal y es 
clasifi cada como intramontañosa en la literatura china. Hsü (1989), no obstante, la considera 
un relicto de cuenca tras-arco del sistema Paleo-Tethys, de edad Paleozoico superior-Triásico. 
Durante la compresión del Neógeno se ha generado una cuenca «neo-Qaidam» con una po-
tente secuencia sedimentaria: de 5.000 a 6.000 m (que incluyen evaporitas) en el Plioceno y 
de 1.000 a 2.800 m en el Cuaternario. La última fase de relleno (Pleistoceno superior-Holo-
ceno) ha generado extensas evaporitas lacustres. La acción neotectóncia ha impuesto un siste-
ma NW-SE de pliegues, además de algunas grandes fracturas que atraviesan la cuenca. En su 
conjunto, la sedimentación continental mesozoico-cenozoico-cuaternaria en la cuenca supera 
los 14 km de potencia (Chen Kezao, 1991).
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Figura 16.27. a) Esquema de los tipos hidroquímicos dominantes en el Plateau de Qinghai-Xizang (Tibet) (simpli-
fi cado de Zheng Mianping, 1989; encarte). b) Esquema de la cuenca Qaidam y sus subambientes evaporíticos 
(simplifi cado de Sun y Lock, 1990, fi gura 1, y de Lowenstein et al., 1989, fi gura 1). c) Esquema de la playa 
Qarhan y sus lagos permanentes (simplifi cado de Spencer et al., 1990, fi gura 1, y de Casas et al., 1992, fi gura 1).
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La cuenca Qaidam es una de las pocas área del mundo donde se acumulan en la actualidad 
cantidades signifi cativas de sales de K-Mg. Contiene, además, yacimientos de petróleo y gas 
de origen continental (Gu Shuwong y Hengshu, 1989), así como depósitos de varios minera-
les evaporíticos, incluyendo boratos, estroncianita y celestina, todos ellos de gran importancia 
económica.

Sedimentación potásica actual

En la cuenca Qaidam existe, además de varias playas salinas, hasta diez lagos salados so-
meros (de profundidad inferior a 1 m) en los que se forma halita. En algunos de los lagos 
también precipitan minerales potásicos en sus zonas costeras (fi gura 16.28b, c). Un paisaje 
desértico y de defl ación eólica (dunas, loess, «gobi», llanuras lutíticas secas, etc.) se extiende 
entre las áreas lacustres (Zhang, 1987). El tipo hidroquímico dominante en los lagos es el 
sulfatado-clorurado (tipo IV del plateau Qinghai-Xizang), en el que se distingue dos subtipos: 
sulfatado-magnésico (IV3) y clorurado (IV4) (fi gura 16.27a). La fuente principal de potasio 
en la cuenca la proporcionan los macizos graníticos circundantes, que dominan las dos terce-
ras partes del área de drenaje, con un promedio en potasio de 3,55%.

Carbonatos Cloruros

Aragonito ..................................

Burkeíta .....................................

Calcita ........................................

Dolomita ...................................

Gaylussita ..................................

Magnesita ..................................

Nahcolita ...................................

Natron ........................................

Northupita................................

Pirssonita ...................................

Shortita ......................................

Th ermonatrita .........................

Trona ...........................................

CaCO3

Na2CO3 · 2Na2SO4

CaCO3

CaMg(CO3)2

Na2Ca(CO3)2 · 5H2O
MgCO3

NaHCO3

Na2CO3 · 10H2O
Na3MgCl(CO3)
Na2Ca(CO3)2 · 2H2O
2CaCO3 · Na2CO3

Na2CO3 · H2O
NaHCO3 · Na2CO3 · 2H2O

Antarcticita ...............................

Bischofi ta ...................................

Carnalita ....................................

Halita ..........................................

Silvita ..........................................

Taquihidrita .............................

CaCl2 · 6H2O
MgCl2 · 6H2O
KCl · MgCl2 · 6H2O
NaCl
KCl
CaCl2 · 2MgCl2 · 12H2O

Boratos

Bórax ...........................................

Colemanita ...............................

Hidroboracita ..........................

Inderita.......................................

Inyoita ........................................

Kernita .......................................

Kurnakovita..............................

Meyerhoff erita .........................

Priceita........................................

Probertita ..................................

Tincalconita .............................

Ulexita ........................................

Na2B4O7 · 10H2O
Ca2B6O11 · 5H2O
CaMgB6O11 · 6H2O
Mg2B6O10 · 15H2O
Ca2B6O11 · 13H2O
Na2B4O7 · 4H2O
MgB6O19 · 15H2O
Ca2B6O11 · 7H2O
Ca4B10O19 · 7H2O
NaCaB5O9 · 5H2O
Na2B4O7 · 5H2O
NaCaB5O9 · 8H2O

Sulfatos

Alunita .......................................

Anhidrita ...................................

Baritina ......................................

Bassanita ....................................

Blödita ........................................

Celestina ....................................

Epsomita ...................................

Glauberita .................................

Kieserita .....................................

Hexahidrita ..............................

Jarosita ........................................

Kainita ........................................

Leonita .......................................

Loewita ......................................

Mirabilita ..................................

Pentahidrita ..............................

Polihalita ....................................

Schönita .....................................

Th enardita .................................

Yeso ..............................................

KAl3(OH)6(SO4)2

CaSO4

BaSO4

CaSO4 · 1/2H2O
Na2SO4 · MgSO4 · 4H2O
SrSO4

MgSO4 · 7H2O
CaSO4 · Na2SO4

MgSO4 · H2O
MgSO4 · 6H2O
KFe3(OH)6(SO4)2

MgSO4 · KCl · 11/4H2O
MgSO4 · Ka2SO4 · 4H2O
2MgSO4 · 2Na2SO4 · 5H2O
Na2SO4 · 10H2O
MgSO4 · 5H2O
K2Ca2Mg(SO4)4 · 2H2O
MgSO4 · K2SO4 · 6H2O
Na2SO4

CaSO4 · 2H2O

Silicatos

Magadiita ..................................

Searlesita ....................................

NaSi7O13 · 3H2O
NaBSi2O6 · H2O

Tabla 16.1. Minerales evaporíticos más comunes de las formaciones continentales.
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La playa Qarhan es la principal playa no sólo de la cuenca Qaidam, sino también de todo 
el plateau, con una superfi cie próxima a los 6.000 km2. Tiene una pluviosidad anual de sólo 
24-40 mm y una evaporación de unas 100 veces superior (3.250 mm). La superfi cie seca de 
esta playa presenta una costra rígida de halita de grano fi no, mezclada caóticamente con arci-

halita

potasas

carbonato con
cristales de
halita y yeso

L. N. Huobusun

Delta del
río Golmud

Lago permanente
(salino/semisalino)

potasa

halita

cm 0

50

100
0 0,5 1,0 km

IIII' II

I

II'

I'

II'

b)

a)

c)

PLAYA QARHAN

LAGO DABUSUN (sedimentos)

L. Senie

m 0

20

40

sales potásicas

halita

yeso

arcilla limosa

mezcla de lutita y sal

lutita (indiferenciada)

Figura 16.28. a) Capas salinas del sustrato Pleistoceno superior-Holoceno de la playa Qarhan (simplifi cado de 
Sun Dapeng, 1990a, fi gura 16). b) Distribución de facies evaporíticas en el subsuelo de la playa Qarhan (simpli-
fi cado de Sun Dapeng, 1990a, fi gura 16). c) Distribución de sales potásicas recientes en la costa N y E del lago 
Dabusun (playa Qarhan) (simplifi cado de Sun Dapeng, 1990a, fi gura 6).
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lla. Varios ríos permanentes fl uyen a la playa: Golmud (22 m3/s), Wutumeiren y Qaidam, que 
dan lugar, respectivamente, a los lagos perennes Dabusun, Senie y N Houbosun (fi gura 16.28c). 
Además de estos lagos perennes, hay en la playa varios lagos efímeros. La composición quími-
ca de las aguas de los ríos es típica de reacciones de meteorización, aunque su promedio en 
solutos (400-500 ppm) es superior al de los ríos del mundo (120 ppm; Livingston, 1963). La 
playa recibe también aportes de agua de surgencias permanentes y frías, localizadas en su lado 
N a lo largo de una importante zona de fractura, que han dado lugar a una morfología kárs-
tica por disolución de la sal pleistocena del subsuelo de la playa (Chen Kezao y Bowler, 1985) 
(fi gura 16.27b).

La playa Qarhan tiene un nivel permanente de agua subterránea situado entre 0 y 130 cm 
de profundidad (en general, a 100 cm), de alto contenido en K y Mg. Esta salmuera es explo-
tada en balsas de evaporación, con un total de 18 km2, en las que se fraccionan sucesivamen-
te la halita, la carnalita y la bischofi ta, siendo la carnalita el precipitado fundamental. Una 
planta industrial de separación mineral por fl otación produce unas 20.000 Tm anuales de 
potasa (datos de 1992).

El lago Dabusun es el principal de los lagos permanentes que se implantan en la playa 
Qarhan, con una superfi cie próxima a los 225 km2 y una profundidad promedio de sólo 40 cm 
(con 1,2 a 1,7 m de profundidad máxima local). Su salmuera libre tiene una salinidad de 
313 g/l, siendo del tipo clorurado y muy rica en Na, K y Mg; en verano, esta salmuera está 
saturada en halita e incluso en sales potásicas. El sedimento del fondo es zonado, y desde la 
desembocadura del río Golmud (en el S) al extremo distal (al N) se presentan sucesivamente 
estos cinturones: sedimentos siliciclásticos fi nos; una costra centimétrica de aragonito; halita; 
halita+carnalita; y halita. La zona de halita+carnalita (de 1 km de anchura y unos 30 cm de 
potencia) es efímera y cambia anualmente según la evolución del agua (fi gura 16.28).

Las potasas (principalmente carnalita y en menor proporción bischofi ta) se extendieron 
por todo el lago en algunos años (1966, 1980), mientras que en otros se disolvieron en su 
totalidad (1968, 1982). Igualmente ha variado su potencia entre 80 cm (1963-1967) y sólo 
20-40 cm (1980). Excepcionalmente (1966) precipitó silvita en la orilla N del lago (Sun Da-
peng, 1990a). Toda esta precipitación viene favorecida por la débil profundidad de la lámina 
de agua (<10 cm) en la orilla N y los frecuentes vientos del W y SW. La carnalita presenta 
cristales equigranulares, de hasta 5 mm, que sufren cambios texturales muy intensos, dando 
localmente cristales fuertemente anhedrales y de tamaño decimétrico. Estos cambios están 
relacionados con la importante oscilación térmica diaria (> 20 °C) que experimentan la sal-
muera y el aire. La carnalita, no obstante, al igual que los otros minerales potásicos, es efíme-
ra y no guarda relación con las potasas de la subsuperfi cie del lago (Casas et al., 1992).

Las aguas del río que alcanzan la playa Qarhan, en particular del río Goldmud, están en-
riquecidas en NaHCO3. Son similares a las del promedio de ríos mundiales, aunque tienen 
más Na y Cl y menos Ca que aquéllas (HCO3 > Ca). De su evaporación progresiva precipi-
ta  primero calcita, luego se agota su Ca y fi nalmente evoluciona hacia una solución del 
tipo Na-HCO3-SO4. Las aguas de las surgencias situadas al N de la playa son del tipo cloru-
rado, estando dominadas por Cl y Na, con menores cantidades de Ca, Mg y K, y mínimas 
cantidades de SO4 y HCO3. Estas aguas tienen salinidades de 89.000 ppm (están unas 200 ve-
ces más concentradas que las del río Golmud) y se interpretan como salmueras profundas que 
han ascendido por fallas. Por evaporación, estas aguas cambian al tipo químico de CaCl2 
(Lowenstein et al., 1989).

La mezcla en proporciones adecuadas de ambos tipos de aguas evaporadas, es decir de río 
y de surgencia, puede recomponer los diferentes tipos hidroquímicos observables en diferen-
tes puntos de la playa Qarhan. El lago Dabusun tiene salmueras derivadas de mezclar estas 
aguas, respectivamente, en la proporción de 40:1, siendo los equivalentes de Ca similares a los 
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de HCO3+SO4. De este modo, la evaporación y precipitación de calcita y yeso agota el Ca, el 
HCO3 y el SO4, y se produce una salmuera fi nal de Na-Mg-K-Cl («defi citaria en sulfato mág-
nésico»). La evaporación total de la misma produce la siguiente secuencia de precipitación 
mineral: calcita, yeso, halita (silvita), carnalita, bischofi ta y kieserita (Spencer et al., 1990).

Sedimentación potásica del Pleistoceno superior-Holoceno

En todo el subsuelo de la playa Qarhan, por debajo de la actual superfi cie, existe un de-
pósito halítico generalizado de hasta 73 m de potencia, con un promedio de 40-50 m (fi gura 
16.28a), muy pobre en sulfato y prácticamente sin carbonato (Sun Dapeng, 1990a). Este de-
pósito está estructurado en 4 capas salinas principales, formadas durante el Pleistoceno supe-
rior-Holoceno, siendo la edad de su base de unos 54.000 años (Lowenstein et al., 1994). En 
estas capas la halita presenta texturas muy modifi cadas por la disolución diagenética temprana, 
la cementación y el crecimiento desplazante. No obstante, se preserva algún nivel de halita 
primaria (texturas hopper y chevron) con cristales de tamaños desde milimétricos a centimétri-
cos. Los sondeos implantados en la zona N del lago Dabusun registran carnalita asociada a 
halita en los 13 m superiores, coincidiendo con la máxima concentración de la salmuera in-
tersticial (fi gura 16.28a). Por debajo de esta profundidad sólo se registra halita y carnalita, y 
pequeñas cantidades de yeso lenticular. Las capas de carnalita presentan cristales grandes 
(> 1 cm), transparentes y anhedrales. Cuando esta carnalita está asociada a halita se comporta 
como un cemento diagenético. Todas estas litofacies son claramente diagenéticas. Casas et al. 
(1992) interpretan que la carnalita se ha formado por el hundimiento de salmueras superfi -
ciales, y subsiguiente enfriamiento.

a) b)
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distribución de potasas

zonas de limo

flujos esporádicos

distribución en
el subsuelo

en superficie

A n t i c l i n a l

LAGO/PLAYA DALANGTAN

SONDEO CK-2

polihalita, yeso

silvita (s)
picromerita (p)
halita (h)

m

h
s-e

s-e

s-e
e

e

h

h

10

0

20

30

silvita (s)
epsomita (e)

epsomita (e)

halita (h)

yeso

FALLA

Figura 16.29. a) Distribución de facies potásicas en el subsuelo del lago Dalangtan. Modifi cado de Sun Dapeng, 
1990, fi gura 3. b) Registro potásico de un sondeo representativo del subsuelo del lago Dalangtan. Modifi cado de 
Sun Dageng, 1990a, fi gura 2.
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En relación con el resto de depósitos potásicos de la cuenca Qaidam, tanto actuales como 
antiguos (Pleistoceno superior-Holoceno), puede distinguirse dos tipos principales (Sun y 
Lock, 1990). Ambos están relacionados con los tipos hidroquímicos dominantes en la cuenca, 
y pueden presentar dispositivos tanto concéntricos como asimétricos: a) Clorurado: es el tipo 
más importante y presenta halita, carnalita, bischofi ta y silvita (tipo IV, fi gura 16.27a). Se 
desarrolla, además de en la playa Qarhan, en los lagos Dabusun, Mahai, Jiahu y Yiliping (fi -
gura 16.27b); los cloruros tienen siempre muy bajas concentraciones en Br (entre 3 y 24 ppm). 
b) Sulfatado: este tipo, de presencia más local, incluye silvita, carnalita, picromerita y poliha-
lita, siempre asociadas a epsomita, blödita, mirabilita y yeso. Se desarrolla, entre otros lugares, 
en los lagos Dalangtan, Da Qaidam y en la zona W de la playa Qarhan. Los sondeos muestran 
alternancias de epsomita-silvita en el lago Dalangtan (fi gura 16.29) y de picromerita-mirabi-
lita en el lago Da Qaidam.

Sulfatos sódicos: formaciones del Terciario ibérico

El tipo químico de salmueras dominado por el sulfato sódico es el más abundante en los 
ambientes continentales (Eugster y Hardie, 1978). Numerosos lagos y complejos de lagos sa-
lados actuales lo presentan, resultando por ello de gran interés económico y siendo objeto de 
intensa explotación, ya sea en sus precipitados naturales o directamente en sus salmueras. Mu-
chos lagos efímeros y playas de Great Plains (W de Canadá; Last, 1984), Great Basin (W de 
Estados Unidos; Eugster y Hardie, 1978), Plateau del Tibet (Zheng Mianping, 1989), altipla-
nos andinos (Igarzábal, 1991), Australia central (Jacobson et al., 1988; Arakel et al., 1990; 
Arakel y Tian Hongjun, 1994), y Anatolia central (Karayazici, 1988) pertenecen a este tipo 
hidroquímico. Igualmente, algunos lagos profundos de Great Plains (Last, 1994) así como el 
golfo Kara Bogaz (mar Caspio), presentan estas características. Los minerales más frecuentes 
de este tipo hidroquímico son la glauberita, mirabilita y thenardita, además del yeso, anhidri-
ta, halita y blödita (tabla 16.1).

Debido a la alta solubilidad del sulfato sódico (unos 500 g/l a 32 °C), la mirabilita puede 
cristalizar en capas potentes durante un ciclo anual de evaporación (hasta 1 m de potencia en 
las salinas de evaporación conectadas con el lago Aci, al W de Turquía). Igualmente, y debido 
a su carácter criófi lo, la mirabilita también puede precipitar en invierno en lagos con quimis-
mos más complejos y de un modo independiente de los precipitados mucho más variados del 
verano, como ocurre en Great Salt Lake (Utah, Estados Unidos). Una síntesis de la distribución 
mundial de yacimientos y ambientes lacustres actuales con sulfato sódico de interés industrial 
fue ofrecida por Ordóñez y García del Cura (1992). Más recientemente, y sobre esta misma 
temática, Garret (2001) ha presentado una obra extensa y fundamental.

En comparación con la abundancia mostrada por los lagos actuales, existen relativamente 
pocas formaciones antiguas con paragénesis de sulfato sódico. Un caso de excepción, que jus-
tifi ca su inclusión como ejemplo, lo constituyen los Terciarios continentales ibéricos (Ortí y 
Salvany, 1991; Ortí et al., 1992). En efecto, algunas de las grandes cuencas intracratónicas 
(Tajo, Calatayud) y de antepaís (Ebro) desarrolladas a lo largo del Terciario en la Península 
Ibérica presentan un amplio espectro de unidades evaporíticas caracterizadas por paragénesis 
con sulfato sódico, que son objeto de intensas explotaciones. Igualmente debe destacarse el 
interés de la Formación Kirmir en la cuenca miocena de Beypazary en Turquía (Ortí et al., 
2002) y la presencia de capas de glauberita entre la sal del Oligoceno continental de la cuen-
ca de Valence (fosa del Ródano; Dumas, 1988; Busson et al., 1992).

Una visión más completa y ampliada de las paragénesis con sulfato sódico del Terciario 
ibérico se obtiene considerando el conjunto de estas cuencas y estudiando comparativamente 
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todas sus unidades evaporíticas, desde el polo propiamente del sulfato cálcico (cuencas del 
Duero, Teruel y Depresión Intermedia) hasta el polo del sulfato sódico con cantidades variables 
de cloruros (cuencas del Ebro, Tajo y Calatayud). Sin duda, en este polo del sulfato sódico el 
mineral más frecuente y característico es la glauberita (Ortí, 2000). En el caso de la cuenca de 
Calatayud, la presencia de glauberita únicamente se registra en superfi cie como pseudomorfos 
en yeso secundario, aunque su presencia en el subsuelo es conocida mediante sondeos (Ortí y 
Rosell, 2000).

La anterior visión ampliada de las paragénesis ibéricas con sulfato sódico viene recomen-
dada por el hecho de que 1) en las unidades evaporíticas de las cuencas terciarias referidas se 
observa con frecuencia el paso gradual entre las zonas marginales de sólo yeso/anhidrita a las 
zonas centrales de sulfatos sódicos con o sin cloruros, y 2) las facies yesíferas presentes en es-
tas zonas marginales (yesos laminados, yesos bioturbados) son similares a las desarrolladas en 
las cuencas del polo del sulfato cálcico (Duero, Teruel, Depresión Intermedia). En el caso de la 
cuenca  del Ebro, puede distinguirse claramente entre unidades correspondientes a lagos de 
baja concentración (polo del sulfato cálcico) y unidades correspondientes a lagos de alta con-
centración (polo del sulfato sódico): las primeras son pequeñas unidades yesíferas que se ins-
talan a lo largo del margen sur de la cuenca, mientras que las segundas son grandes formacio-
nes de sulfatos y cloruros que ocupan posiciones centrales (Ortí et al., 1989).

Diversos factores, aún mal conocidos, pueden haber contribuido a esta distribución exten-
siva del quimismo con sulfato sódico en las cuencas lacustres del Terciario ibérico: a) la rela-
tiva similitud del conjunto de los sustratos rocosos de las cuencas terciaras referidas; b) el re-
ciclaje de sulfatos cálcicos mesozoicos (triásicos, liásicos, cretácicos) y de cloruro sódico 
triásico en las formaciones terciarias continentales (Utrilla et al., 1991, 1992); c) la ausencia o 
marcada pobreza de algunos fenómenos (volcanismo, magmatismo, hidrotermalismo) que 
pudieran haber contribuido a una mayor diversidad química de las salmueras lacustres duran-
te el Oligoceno-Mioceno; d) la relativa uniformidad climática en estas cuencas durante el 
lapso de tiempo referido.

La observación del conjunto de litofacies presentes en las formaciones evaporíticas con 
sulfato sódico de estas cuencas terciarias nos lleva a considerar como primarios a los siguientes 
precipitados: a las litofacies de yesos bioturbados y de yesos laminados/bandeados de grano 
fi no (gipsarenitas químicas; microselenitas); a la halita bandeada hopper y chevron; y a la glau-
berita transparente, tanto la de grano fi no como la de mayores tamaños cristalinos, cuando se 
presenta en capas con poca matriz lutítica o carbonatada. A su vez, podemos considerar como 
precipitados diagenético-tempranos (intersticiales) a: la anhidrita nodular; la halita transparen-
te, desplazante y cementante; la thenardita macrocristalina transparente y cementante; la glau-
berita con litofacies nodular y enterolítica; y la polihalita esferulítica y reemplazante.

Sólo en los precipitados que acabamos de referir como primarios se aprecian características 
seguras de cristalización libre en el seno de lámina de agua o sobre un fondo deposicional. En 
el conjunto de precipitados diagenético-tempranos, los crecimientos son fundamentalmente 
intrasedimentarios, dominando en ellos: a) las zonaciones causadas por la presencia de inclu-
siones sólidas; b) las recristalizaciones con pérdida de la fábrica deposicional y de las inclusio-
nes fl uidas primarias, y c) los crecimientos desplazantes, incorporativos, cementantes o poiqui-
líticos. Todo ello sugiere la frecuencia de los episodios de lámina de agua en posición 
subterránea en los ambientes deposicionales y la clara dominancia de las situaciones de lago 
efímero-llanura lutítica salina frente a las de lago permanente.

Una difi cultad añadida en la interpretación sedimentológica de los sulfatos sódicos se pre-
senta en la glauberita, debido a la escasez de litofacies y fábricas cristalinas que indiquen in-
equívocamente su cristalización bajo lámina de agua. Hardie (1968) interpretó la glauberita de 
la playa Saline Valley (California) como producto de la reacción del yeso con las salmueras 
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intersticiales. En los lagos profundos del W del Canadá, con importante precipitación de mi-
rabilita, la glauberita se presenta sólo en mínimas cantidades (Last, 1994) y, de hecho, no hay 
citas en el conjunto de aquellos lagos actuales, ya sea profundos o someros, de que este mine-
ral precipite de un modo signifi cativo bajo lámina de agua. Posiblemente, muchos crecimien-
tos de glauberita han ocurrido tras la disolución estacional de fases metastables (mirabilita) y 
el hundimiento de las soluciones resultantes a posiciones intersticiales (véase una discusión al 
respecto en Ortí, 2000). Ello no obstante, varios trabajos recientes han mostrado evidencias 
de un origen primario para ciertas texturas de la glauberita, en particular las texturas con gra-
noclasifi cación de origen químico y texturas de cristales transparentes en láminas y capas sin 
matriz sedimentaria acompañante (Mees, 1999, en el sistema paleolacustre del Holoceno en la 
cuenca de Taoudenni-Agorgott, Mali; Ortí et al., 2002, en la Fm. Kirmir del Mioceno del W 
de Turquía; Salvany et al., 2007, en la Fm. Zaragoza del Mioceno de la cuenca del Ebro).

Una difi cultad similar se presenta en relación con el origen de la thenardita, que con fre-
cuencia se asocia en la literatura a un precursor de mirabilita. Así, la thenardita podría haber-
se generado principalmente durante el enterramiento a partir de capas primarias de mirabilita. 
Un ejemplo de este origen puede encontrase en las capas de thenardita de la Fm. Kirmir (Mio-
ceno, W de Turquía; Ortí et al., 2002), objeto de explotación.

Algunos hechos diagenéticos, tempranos o tardíos, complican aún más la visión deposi-
cional de estas formaciones de sulfatos sódicos del Terciario ibérico: a) la frecuente anhidriti-
zación de los sulfatos (yeso, glauberita), que ocurre de un modo muy inicial; b) la polihaliti-
zación, igualmente temprana, de sulfatos y halita, aunque sólo en determinadas formaciones; 
c) la yesifi cación en superfi cie (durante la exhumación) de varios sulfatos precursores, como 
anhidrita, glauberita y polihalita; d) la anhidritización meganodular del yeso primario en las 
zonas marginales de muchas unidades evaporíticas (Ortí, 1988); e) la silicifi cación de las uni-
dades evaporíticas de borde de cuenca, de carácter muy temprano, en general (Ortí et al., 
1997). El conocimiento de todos estos procesos de transformación diagenética es esencial para 
comprender adecuadamente la sedimentología de estas formaciones de sulfatos cálcicos y só-
dicos. Por otro lado, quizá también algunos sulfatos con Mg o K (blödita, epsomita) pudieron 
formarse de un modo metastable en los ambientes lacustres originales, aunque no se ha ob-
servado pseudomorfos atribuibles a tales minerales. De todos ellos, el único registro preserva-
do sería la polihalita, como fase diagenética estable (Ortí y Pueyo, 1980).

Tipo hidroquímico sulfatado cálcico

Este tipo está ampliamente desarrollado en los Terciarios lacustres ibéricos y está domina-
do por la presencia de yeso y, en menor medida, anhidrita. Los principales ambientes deposi-
cionales son: a) lagos someros, en los que se presentan diversas facies de yesos, y b) playas, 
caracterizadas por la presencia de anhidrita nodular y enterolítica. En algunos casos, no obs-
tante, se han documentado lagos más profundos con sedimentación de láminas de pellets de 
yeso primario y de turbiditas yesíferas (Yesos de Libros; Ortí et al., 2003) (fi gura 16.30a).

Según las litofacies de los sulfatos y los sedimentos acompañantes, pueden distinguirse 
varios tipos de formaciones:

1. Formaciones dominadas por litofacies de yesos laminados. En estas formaciones los yesos 
laminados pueden intercalar niveles de yesos seleníticos, o bien alternar con litofacies 
de anhidrita bandeado-nodular. En general, no se presenta sílex asociado a estas lito-
facies. Como ejemplos puede citarse los Yesos de Clariana (cuenca del Ebro, Eoceno 
superior, Barcelona; Ortí et al., 2007) y la parte central de los Yesos de Benamaurel 
(cuenca de Baza, Plio-Pleistoceno; Gibert et al., 2007). Localmente, no obstante, exis-
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Figura 16.30. Esquemas interpretativos, sin escala, de los ambientes lacustres correspondientes a diversas for-
maciones del Terciario ibérico caracterizadas por la presencia de minerales con sulfato cálcico (A, B) y sulfato 
sódico (C, D, E). Las formaciones son principalmente de la cuenca del Ebro, aunque se incluyen otras de las 
cuencas de Calatayud y Teruel, además de una formación miocena de Turquía (F). También se incluye una for-
mación de alta concentración (G) en la que se presenta cloruro sódico, en ausencia de minerales de sulfato só-
dicos. Véase explicación en el texto. Los esquemas corresponden a los momentos de mayor salinidad (en las 
épocas de dilución estos cuerpos lacustres pueden registrar sedimentaciones evaporíticas muy diferentes de las 
aquí representadas). A: basado en Ortí et al. (2003). B: basado en Ortí y Rosell (2000). C: basado en Ortí (1982) 
y Ortí et al. (1979). D: basado en Ortí (1990) y Salvany et al. (2007). E: basado en Ortí y Salvany (1991) y 
Salvany y Ortí (1994). F: basado en Ortí et al. (2002). G: basado en Sáez y Salvany (1990).
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ten indicios en alguna de estas unidades de la presencia de sal o de sulfato sódico, que 
sugieren que el tipo hidroquímico puede ser más complejo; un ejemplo de esta situa-
ción serían los Yesos de Talavera (cuenca del Ebro, Eoceno superior, Barcelona), don-
de son conocidas aguas subterráneas de carácter sulfatadosódico (Ortí et al., 2007).

2. Formaciones dominadas por litofacies de yesos laminados que se acompañan de abundan-
te materia orgánica (diatomitas, pizarras bituminosas) y yacimientos de azufre nativo 
(fi gura 16.30a). Ejemplos son: los Yesos de Libros (Mioceno, cuenca de Teruel; Ana-
dón et al., 1989, 1995; Ortí et al., 2003); los Yesos de la Minas de Hellín (Tortonien-
se, Calvo y Elízaga, 1990; Servant-Vildary et al., 1990); y los Yesos de Benamaurel 
(Plio-Pleistoceno, cuenca de Baza; Gibert et al., 2007).

3. Formaciones dominadas por litofacies de yeso bioturbado. Es muy frecuente que el yeso 
de estas formaciones se presente con abundante sílex nodular. Entre otras muchas 
formaciones, cabe citar las siguientes: unidades marginales de la cuenca del Ebro (de 
edades comprendidas entre el Eoceno y el Mioceno; Ortí et al., 1989, 2007); unida-
des de la Depresión Intermedia (cuenca de Loranca; Bustillo y Díaz Molina, 1980); 
Unidad Intermedia de la cuenca del Tajo (en sus zonas marginales; Rodríguez Aranda, 
1994); y algunas unidades de las cordilleras Béticas (Playà et al., 2000). Entre las for-
maciones que no presentan sílex asociado al yeso bioturbado, o lo presentan en muy 
baja proporción, cabe citar las diversas unidades yesíferas de la cuenca de Teruel (Ana-
dón et al., 1995; Ortí et al., 2003) y los Yesos de Ninyerola (Depresión de Valencia, 
Mioceno; Ortí y Rosell, 2007). Es frecuente la presencia de meganódulos de yeso 
secundario en el seno de las unidades o facies de yesos bioturbados que ocupan posi-
ciones de margen de cuenca; algunos ejemplos son: las unidades marginales de la 
cuenca del Ebro (Eoceno a Mioceno; Ortí, 1990; Salvany et al., 1994; Ortí et al., 
2007), los Yesos de Fuentes de Jiloca (cuenca de Calatayud; Ortí et al., 1994) y los 
Yesos de Ninyerola (Ortí y Rosell, 2007) (fi gura 16.30b). Finalmente, las facies de 
yeso bioturbado suelen también desarrollarse como facies marginales en lagos del tipo 
sulfatado sódico; como ejemplo puede citarse los Yesos de Fuentes de Jiloca, en la 
cuenca de Calatayud (Mioceno; Ortí y Rosell, 2000).

4. Formaciones con litofacies de yesos detríticos. Algunos ejemplos son: la Unidad Interme-
dia (cuenca del Tajo; Sanz et al., 1994) y algunas unidades de la cuenca del Duero 
(Mediavilla y Dabrio, 1986; Armenteros, 1991).

Para el caso de la cuenca del Ebro, recientemente han sido ofrecidos esquemas interpreta-
tivos de los subambientes deposicionales tanto en las formaciones dominadas por yesos lami-
nados como en las dominadas por yesos bioturbados (Ortí et al., 2007). Esquemas similares 
para una formación dominada por yesos laminados que se acompañan de materia orgánica y 
yacimientos de azufre han sido ofrecidos para el caso de la cuenca de Baza (Yesos de Bena-
maurel; Gibert et al., 2007).

Tipo hidroquímico sulfatado sódico

Este tipo general es mucho más variado que el sulfatado cálcico, y en él podemos hacer 
algunas distinciones:

• Hidroquímica: Ca, Na/SO4 (fi gura 16.30c).
Asociación mineral: yeso, glauberita, anhidrita (con dolomita, y en ausencia de hali-

ta y thenardita). Ejemplo: Yesos de Cerezo (Mioceno, cuenca del Ebro; Menduiña et al., 
1984; Ortí, 1990).
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• Hidroquímica: Ca, Na/SO4, Cl (fi gura 16.30d).
Asociación mineral: yeso, glauberita, anhidrita, halita (con dolomita y en ausencia de 

thenardita). Ejemplos: Yesos de Zaragoza (Mioceno inferior; Mandado, 1987; García-
Veigas et al., 1994; Salvany et al., 2007); Yesos de Falces (Oligoceno, cuenca del Ebro; 
Salvany, 1990); Yesos de Calatayud (Mioceno inferior; Ortí y Rosell, 2000).

• Hidroquímica: Ca, Na, (Mg, K)/SO4, (Cl) (fi gura 16.30e).
Asociación mineral: yeso, anhidrita, glauberita, halita, polihalita (con magnesita y en 

ausencia de thenardita). Ejemplos: Yesos de Lerín (Mioceno basal, cuenca del Ebro; 
Salvany y Ortí, 1994); Unidad Salina (Mioceno inferior, cuenca del Tajo, excluido el 
episodio thenardítico de techo; Ortí et al., 1979; García del Cura et al., 1979).

• Hidroquímica: Na, Ca/SO4.
Asociación mineral: thenardita/mirabilita, glauberita (con yeso, anhidrita y magnesi-

ta). Ejemplo: episodio thenardítico al techo de la Unidad Salina (Mioceno inferior, 
cuenca del Tajo).

Un ejemplo adicional de esta misma hidroquímica, aunque en un dominio no ibé-
rico, es la Fm. Kirmir (cuenca de Beypazari, Mioceno, Turquía; Ortí et al., 2002) (fi gu-
ra 16.30f ).

Como complemento a los ejemplos anteriores, aunque con un tipo hidroquímico cloru-
rado sódico (desprovisto de minerales de sulfato sódico), puede citarse las unidades de Yesos 
de Barbastro y Yesos de Puente La Reina (Oligoceno, cuenca del Ebro; Sáez y Salvany, 1990). 
La hidroquímica sería de Ca, (Na)/SO4, Cl, y la asociación mineral está formada por yeso, 
anhidrita y halita (fi gura 16.30g). Algunas unidades neógenas de las cordilleras Béticas también 
presentan estas características (Playà et al., 2000).

En general, en todas las unidades arriba citadas que corresponden al tipo hidroquímico de 
sulfato sódico se observa su instalación lacustre directa sobre una llanura lutítica roja, y sólo 
muy rara vez se aprecia que estas unidades derivan de la evolución de un cuerpo lacustre pre-
existente, ya sea carbonatado o de sedimentos varvados arcillosos u orgánicos.

Boratos lacustres (Turquía; NW Argentina)

Los boratos constituyen un grupo mineral muy amplio (más de 150 especies; Sureda, 1991) 
que da lugar a depósitos de interes económico (tabla 16.1). Aunque existen varios tipos de 
yacimientos de boratos, los principales son los sedimentarios evaporíticos de origen continen-
tal (y en menor grado, los de origen marino). Tanto los boratos de los ambientes lacustres 
actuales como los de las formaciones antiguas presentan una serie de particularidades que al 
ser comparadas con las de otros grupos químicos evaporíticos (carbonatos, sulfatos, cloruros) 
permiten comprender mejor los diversos aspectos deposicionales y diagenéticos del conjunto 
de las evaporitas. Síntesis sobre las formaciones de boratos sedimentarios fueron presentadas, 
entre otros trabajos, en los de Alonso (1991) y Kistler y Helvaci (1994). Más recientemente, 
la obra de Garret (1998) resulta fundamental para el estudio de los boratos.

Las cuencas lacustres con boratos son conocidas desde el Oligoceno hasta la actualidad. 
Estas cuencas se sitúan en áreas muy concretas, ligadas a la acción de los fl uidos hidrotermales 
o volcanogénicos, a los sustratos litológicos regionales enriquecidos en boro (algunos macizos 
plutónicos, desde ácidos a básicos; algunas formaciones volcánicas y piroclásticas), a los climas 
áridos/semiáridos y, con frecuencia, también a las bajas temperaturas.

En relación con las salmueras boratíferas lacustres, los minerales de borato pueden preci-
pitar en un amplio espectro de salinidades y en diferentes tipos hidroquímicos, desde carbo-
natados a clorurados de alta concentración. Los principales boratos de las formaciones conti-
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nentales son de Ca y Na, en menor grado de Mg, y sólo en pequeñas cantidades de Sr y As. 
Por el contrario, los boratos ligados a formaciones evaporíticas marinas antiguas, principal-
mente del Zechstein europeo, son dominantemente magnésicos y suelen precipitar en los es-
tadios de concentración más avanzados de las salmueras (asociados a carnalita y bischofi ta), 
por lo que tradicionalmente se les ha considerado como los «productos fi nales» de la evapora-
ción del agua marina (Valyashko, 1970).

Las principales regiones boratíferas con precipitación actual de control evaporítico son: a) 
los salares de los altiplanos andinos (Argentina, Bolivia, Perú, Chile); b) las playas y lagos sa-
lados del desierto Mojave y de Death Valley (California); c) los lagos salados del Plateau 
Qinghai-Xizang (Tibet), y d) la región del lago Inder (N del Caspio). En estas regiones la 
sedimentación de boratos ocurre en diferentes ambientes: 1) en las proximidades a las surgen-
cias boratíferas, frecuentemente hidrotermales, en forma de conos o abanicos (spring apron 
deposits); 2) en el subsuelo de determinadas playas salinas, y 3) en las orillas (y más raramente 
en los fondos) de numerosos lagos efímeros y de unos pocos lagos permanentes, estos últimos 
más profundos y de mayor tamaño. En todos estos ambientes las soluciones boratíferas pueden 
presentarse intercaladas entre lutitas y niveles volcanoclásticos, dando lugar a depósitos exclu-
sivamente de boratos. Sin embargo, más frecuentemente se mezclan con soluciones evaporíti-
cas y con salmueras diversas y a diferentes grados de concentración, dando lugar a paragénesis 
de boratos con otros minerales evaporíticos.

Las facies desarrolladas por los boratos son en todo comparables a las de las restantes eva-
poritas, en particular los sulfatos. Así, se distinguen litofacies laminadas, bandeadas, masivas, 
nodulares y meganodulares, enterolíticas, columnares-verticales, macrocristalinas intersticiales, 
etc. Las texturas van desde micro a macrocristalinas, así como fi brosas, y desde desorientadas 
a en agregados esferulíticos y fi broso-radiales de orden decimétrico, pasando por las texturas 
porosas y vacuolar/cavernosas. Algunas de estas litofacies pueden dar lugar a alternancias de 
tipo cíclico, ya sea entre los propios boratos o entre éstos y otras litologías (carbonatos, sulfa-
tos, lutitas, niveles piroclásticos y cenizas volcánicas). Igualmente, estas litofacies dan lugar a 
cinturones típicamente organizados en función de la solubilidad, es decir, del gradiente de 
concentración.

De los boratos más frecuentes presentes en los medios evaporíticos continentales actuales 
sólo alguno de ellos, particularmente el bórax, da lugar a depósitos sedimentarios y texturas 
cristalinas inequívocamente de precipitación subacuática. Otros boratos, como priceíta, ulexita, 
probertita e hidroboracita, pueden presentar ocasionalmente láminas de grano muy fi no que 
también podrían atribuirse a precipitación subacuática. El resto de boratos, en general,  presenta 
litofacies de más difícil interpretación o litofacies propias de crecimientos intersticiales, en par-
ticular las nodulares. Igualmente, estos minerales pueden mostran reemplazamientos mutuos.

En los ambientes boratíferos del Holoceno se observa que algunos boratos son muy fre-
cuentes (bórax, tincalconita, ulexita), otros son de presencia más esporádica (inyoita, meyer-
hoff erita, hidroboracita, kurnakovita, inderita) y otros están prácticamente ausentes (colema-
nita, priceíta, probertita, kernita). No obstante, la comparación de estas ocurrencias con las 
de las formaciones neógenas revela algunos aspectos de gran interés genético (fi gura 16.31). 
En efecto, en los depósitos antiguos: a) la colemanita es el borato cálcico más importante; 
b) otros boratos, como inyoita, probertita, priceíta y howlita están más representados que en 
los medios actuales; c) la kernita está invariablemente ligada al bórax, existiendo el siguiente 
ciclo de transformaciones (sedimentación-enterramiento-exhumación): bórax (primario)-ker-
nita (de remplazamiento)-bórax (secundario); d) es frecuente el reemplazamiento en superfi cie, 
bajo la acción de las aguas meteóricas, de varios boratos (colemanita, bórax, priceíta, etc.) por 
carbonatos, en particular por la calcita, y con frecuencia este reemplazamiento ocurre de un 
modo pseudomórfi co.
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De acuerdo con lo anterior, y en particuar con la distribución mineral de las formaciones 
neógenas, los principales boratos de interés petrológico (formadores de roca o de yacimientos 
de interés económico) son la colemanita, la ulexita, la probertita, la hidroboracita, el bórax y 
en menor medida la kernita. Varios de los procesos citados anteriormente, en particular las 
reacciones de hidratación-deshidratación de los boratos de un mismo quimismo, son similares 
a los procesos diagenéticos que experimentan las evaporitas más comunes (sulfatos y cloruros).

El estudio de los sistemas de equilibrio químico entre el borato, los diferentes cationes y 
el agua (Hanshaw, 1963; Christ et al., 1967; Inan et al., 1973) ha resuelto sólo algunos de los 
muchos aspectos inciertos en la interpretación de las paragénesis de estos minerales. Así: a) en 
relación con el principal grupo cálcico (inyoita, meyerhoff erita, colemanita) se observa que las 
condiciones de precipitación directa de la fase anhidra (colemanita) son difíciles de alcanzar 
en los ambientes sedimentarios actuales (fi gura 16.32b). Por ello, ha sido ampliamente invo-
cada en la literatura la génesis de colemanita a partir de la deshidratación de la inyoita o de la 
disolución incongruente de la ulexita. Algo similar puede decirse de la probertita respecto de 
la ulexita en la serie de boratos de Na/Ca (fi gura 16.32a). Ello no obstante, la dominancia en 
las formaciones neógenas de algunas de estas fases, en particular de la colemanita, hace que se 
haya generado una larga controversia en torno a su posible origen primario (Helvaci y Ortí, 
1998; Ortí y Alonso, 2000). En los sulfatos, situaciones similares se conocen para la anhidri-
ta, omnipresente en el subsuelo y cuya génesis no pudo aclararse hasta la década de los sesen-
ta del pasado siglo, tras su hallazgo en los ambientes actuales de la costa S del golfo Pérsico 
(Shearman, 1966).

Algunas de las condiciones para la precipitación de los boratos a bajas temperaturas han sido 
resumidas por Sun Dapeng y Li Bingxiao (1993) en su experimentación —implicando períodos 
de observación superiores al decenio— con salmueras de lagos boratíferos del Plateau del Tibet:

a) Equilibrio estable. Sólo el bórax precipita en laboratorio en condiciones metastables 
(rápidas). Muchos de los demás boratos requieren condiciones muy estables y largos 

Figura 16.31. Distribución de los boratos más frecuentes en los depósitos actuales y en los neógenos (basado, 
en parte, en Alonso, 1986, lámina 30).
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períodos de tiempo (entre meses y varios años) para precipitar y, cuando lo hacen, 
suceder a los restantes grupos minerales que han precipitado previamente (carbonatos, 
sulfatos, cloruros). Por ello, se cree que dichos boratos no se formarían como precipi-
tados primarios directos sobre fondos deposicionales, sino a partir de salmueras in-
tersticiales en el seno de una matriz o sedimento encajante al que pueden desplazar, 
reemplazar o incorporar, adquiriendo litofacies y disposiciones geométricas de «as pecto 
secundario» (Sun Dapeng, 1990b). En los sulfatos evaporíticos, un comportamiento 
similar es conocido en minerales como anhidrita y polihalita, y en algunos casos glau-
berita, frente al comportamiento del yeso.

b) Bajas temperaturas. Muchos boratos tienen un comportamiento criófi lo, precipitando 
preferentemente en invierno, haciéndolo conjuntamente con la mirabilita. Estos pre-
cipitados pueden mostrar una estructuración controlada por la acción capilar.

c) Hidroquímica y estadio de concentración. Preferentemente, el bórax precipita en aguas 
de tipo carbonatado, y en general está asociado a la mirabilita así como a diferentes 
carbonatos alcalinos (soda, trona, nahcolita). La ulexita se asocia a carbonato, mirabi-
lita, yeso y halita. En general, muchos boratos (y en particular los de Mg) precipitan 
en aguas del tipo sulfatado en un amplio rango de concentraciones, desde los estadios 
más iniciales hasta el de la bischofi ta; sin embargo, lo más frecuente es que lo hagan 
antes del estadio de concentración del sulfato magnésico.

d) Mezcla de salmueras. En los lagos y playas actuales la precipitación de boratos viene 
facilitada por la mezcla de salmueras, en particular la mezcla de soluciones relativamen-
te diluidas pero ricas en boro (de fuentes termales) con las de lago o playa (intersticia-
les), más concentradas pero de menor contenido en boro. De este modo, los boratos 
precipitan preferentemente en las orillas lacustres, en la proximidad a las surgencias, y 
frente a las desembocaduras de ríos con aguas de alto contenido en este elemento.

a) b)
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Figura 16.32. a) Estabilidad de algunos boratos de Ca en relación con la temperatura y la actividad del agua 
(simplifi cado de Barker y Barker, 1985, fi g. 10). b) Estabilidad de boratos de Ca/Na en función de la tempera-
tura y la actividad del agua (simplifi cado de Barker y Barker, 1985, fi gura 11).
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e) Suministro continuado de soluciones boratiferas. El aporte continuado y de larga dura-
ción de estas soluciones a los medios lacustres y playas es imprescindible para la sedi-
mentación de cantidades apreciables de boratos. En muchos de los ambientes actuales 
es posible que esta situación se haya dado durante todo el Holoceno.

El estudio de la razón isotópica d11B en los boratos sedimentarios ha recibido cierta 
 atención (Yingkai Xiao et al., 1992; Vengosh et al., 1995). Estas determinaciones han 
sido utilizadas para discriminar entre depósitos de origen marino y lacustre (Vengosh et al., 
1992), presentándose valores más altos de dicha razón isotópica en los primeros que en los 
segundos.

Formaciones neógenas

Las formaciones lacustres evaporíticas del Neógeno constituyen los recursos principales 
en boratos de interés para la industria. Entre otros muchos trabajos, las formaciones de Suda-
mérica, en particular de la Puna Argentina, han sido resumidas por Alonso (1991, 1997); las 
de  Anatolia (Turquía) han sido tratadas por Helvaci (1977, 1995) e Inan et al. (1973); y 
las del W de Estados Unidos por McAllister (1970) y Baker and Baker (1985). Una visión 
de conjunto de todas estas formacines se ofrece en Kistler y Helvaci (1994) y en Garret 
(1998).

Las anteriores formaciones son principalmente de boratos cálcicos (colemanita, inyoita), 
sódico-cálcicos (ulexita y probertita), sódicos (bórax y kernita) y, en menor grado, magnésicos 
(hidroboracita; Ortí y Alonso, 2000). La mayor importancia económica, no obstante, reside 
en las grandes explotaciones de bórax en Boron (Kramer; W de Estados Unidos) y en Kirka 
(Turquía), seguidas de las de colemanita en Turquía (distritos de Bigadiç y Emet). Los estudios 
de los frentes de extracción y de los sondeos practicados en todas estas formaciones han per-
mitido conocer con cierto detalle los cinturones de facies y los ciclos sedimentarios desarro-
llados por los boratos lacustres.

Ejemplos de cinturones de facies en boratos de Ca y Na

La organización sedimentaria de estos boratos muestra zonaciones basadas en la solubilidad 
mineral y en la existencia de gradientes laterales de concentración en los ambientes originales. 
Esta zonación puede oscilar desde el caso más simple, de sólo un borato cálcico, hasta el más 
complejo, con un borato sódico bien diferenciado en el centro de una formación boratífera. 
Igualmente, esta zonación se encuentra en la vertical, dando lugar a ciclos sedimentarios entre 
los propios boratos, entre lutitas-boratos, o entre carbonatos-boratos, o entre boratos-sulfatos. 
En este sentido, estos boratos muestran un comportamiento similar al de los sulfatos de Ca 
y Na.

A continuación se ofrecen ejemplos de sucesiones deposicionales y cinturones de facies en 
los boratos de Ca y Na de las formaciones neógenas de Argentina, Turquía y California. Los 
esquemas interpretativos del ambiente lacustre deposicional (fi gura 16.33) se refi eren al estadio 
de mayor concentración de la solución boratífera. La precipitación «libre» de estos boratos sólo 
se atribuye a las facies laminadas de centro de cuenca lacustre para unos pocos minerales como 
bórax, ulexita/probetita, o hidroboracita. Para el resto de litofacies presentes en los cinturones 
de facies, se interpreta que su crecimiento pudo darse intersticialmente en los márgenes lacus-
tres o bien en posición más central pero durante exposiciones subaéreas. Una discusión sobre 
el origen deposicional (primario) o diagenético de la zonación mineral en las formaciones 
boratíferas puede encontrarse en Helvaci y Ortí (2004).
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• Hidroquímica: Ca/borato (fi gura 16.33a)
 Asociación mineral: colemanita
 Ejemplo: parte marginal del distrito Emet (Turquía)
 Referencia: Helvaci y Firman (1976)
 Sucesión vertical: colemanita

• Hidroquímica: Ca, Na/borato
 Asociación mineral: inyoita, ulexita (fi gura 16.33b)
 Ejemplo: Lagunita Playa (Argentina)
 Referencia: Helvaci y Alonso (1994; fi gura 3)
 Sucesión vertical (de base a techo): colemanita-inyoita
 Asociación mineral: colemanita, ulexita (fi gura 16.33c)
 Ejemplo: distrito de Bigadiç (W Anatolia, Turquía)
 Referencia: Helvaci y Alaca (1991)
 Sucesión vertical (b. a t.): colemanita-ulexita-colemanita
 Asociación mineral: colemanita, ulexita, probertita (fi gura 16.33d)
 Ejemplo: Formación Furnace Creek (California)
 Referencia: Mc Allister (1970)
 Sucesión vertical (b. a t.): colemanita-ulexita-probertita-ulexita-colemanita

• Hidroquímica: Na, (Ca)/borato
 Asociación mineral: colemanita, ulexita, bórax (fi gura 16.33e)
 Ejemplo: Formación Kirka (Anatolia central, Turquía)
 Referencias: Inan et al. (1973; fi gura 11); Helvaci y Ortí (2004)
 Sucesión vertical (b. a t.): colemanita-ulexita-bórax-ulexita-colemanita
 Asociación mineral: colemanita, ulexita, bórax, kernita
 Ejemplo: Boron (Kramer), California
 Referencias: Kistler y Helvaci (1994; fi gura 4); Bowser y Dickson (1966)
 Sucesión vertical (b. a t.): ?-ulexita-bórax (+kernita)-ulexita-colemanita
 Asociación mineral: colemanita, inyoita, ulexita, bórax (fi gura 16.33f )
 Ejemplo: Loma Blanca, Fm. Sijes (Puna Argentina)
 Referencia: Alonso et al. (1988, fi gura 3)
 Sucesión vertical (b. a t.):
 colemanita-inyoita-ulexita-bórax-(ulexita-inyoita-ulexita-borax)-ulexita-inyoita
 Asociación mineral: inyoita, ulexita, bórax
 Ejemplo: Tincalayu (Puna Argentina)
 Referencia: Alonso (1986)
 Sucesión vertical (b. a t.): (?)-bórax-ulexita-inyoita

En estos ejemplos se aprecia la tendencia a una secuencia con la siguiente evolución ver-
tical cíclica:

borato Ca – borato Ca/Na – borato Na – borato Ca/Na – borato Ca

La sucesión puede ser completa y simétrica (Kirka) o bien asimétrica, faltando entonces 
alguno (Boron) o algunos (Tincalayu) de los términos basales. También puede ser completa 
pero con repeticiones de algunos términos (Loma Blanca). En las sucesiones en las que inter-
viene el bórax, el depósito principal en volumen corresponde siempre a este mineral (+kerni-
ta), que ocupa la posición central, siendo subordinados los boratos con Ca (colemanita, in-
yoita, ulexita).
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Estas sucesiones son claramente químico-evaporíticas y están de acuerdo con las solubili-
dades de estos boratos (la más baja para la colemanita y la más alta para el bórax). Ello impli-
ca una evolución continua del quimismo en el cuerpo boratífero, con una primera mitad de 
concentación progresiva (hacia borato de Na) y otra mitad superior de dilución (hacia borato 

Figura 16.33. a-f) Ejemplos (simplifi cados) de ciclos deposicionales en boratos (parte derecha de la fi gura) con las 
correspondientes interpretaciones de los cinturones lacustres (parte izquierda). En estas interpretaciones se refl eja 
sólo el estadio de máxima concentración. g) Ejemplos de relaciones entre boratos y sulfatos en salares de la Puna 
Argentina (véase explicación en el texto). A: basado en Helvaci y Ortí (1998). B: basado en Helvaci y Alonso (1994). 
C: basado en Helvaci y Ortí (1998). D: basado en Mc Allister (1970). E: basado en Helvaci y Ortí (2004). F: ba-
sado en Alonso et al. (1998).
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de Ca). Por otro lado, la secuencia se organiza independientemente de que la salmuera sea 
afl orante y en ocasiones de cierta profundidad (ello sólo ocurre en algunos casos de los depó-
sitos de bórax, probertita o hidroboracita), o somera e incluso intersticial (en el resto de bo-
ratos, en general).

Los casos de relación genética entre boratos y sulfatos son frecuentes en los lagos y playas 
actuales, pero más raros en los depósitos antiguos. En la región de la Puna Argentina han sido 
ofrecidas estas dos relaciones diferentes en los salares actuales (fi gura 16.33g):

En el Salar del Rincón, Igarzábal (1991) describe la siguiente sucesión, de borde a centro:

boratos – sulfatos – halita

y en el Salar del Hombre Muerto, así como en la Fm. Sijes (neógena), Alonso (1991) descri-
be la siguiente relación, de borde a centro:

sulfatos – boratos – halita

En el caso de las formaciones neógenas, y para el área sur del distrito de Emet (Anatolia), 
Helvaci y Firman (1976) interpretan esta sucesión lacustre, de borde a centro:

carbonatos – sulfatos (yeso) – boratos (colemanita)

aunque recientemente también se han encontrado indicios en este mismo distrito de una su-
cesión de boratos – sulfatos – cloruros.

En la Fm. Sijes (Mioceno, Puna Argentina), Ortí y Alonso (2000) describen la sucesión 
siguiente, de borde a centro lacustre:

yeso – yeso (+colemanita) – yeso (+ hidroboracita) – hidroboracita

En la cuenca de Sultancayir, del Mioceno de Turquía, Ortí et al. (1998) describen la aso-
ciación de:

yeso – priceíta (+ howlita)

Así pues, los boratos en las soluciones sulfatadas pueden precipitar en un amplio margen 
de salinidades, y en paragénesis y sucesiones verticales cuya predicción requiere estudios par-
ticulares.
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XVII

La sedimentación carbonática en mares someros: 
las plataformas carbonáticas

por Ramón Mas*, M.ª Isabel Benito* y Ángela Alonso**

LOS SEDIMENTOS CARBONÁTICOS.
DIFERENCIAS CON LOS SILICICLÁSTICOS
Y ESTRUCTURAS SEDIMENTARIAS CARACTERÍSTICAS

«Los sedimentos carbonáticos nacen, no se hacen» (James, 1979). Esta frase tan simple 
constituye la clave para la comprensión de las diferencias esenciales existentes entre los sedi-
mentos carbonáticos y los siliciclásticos.

Los sedimentos carbonáticos se forman en o casi en el mismo medio de depósito y por eso 
su análisis, además de tener en cuenta como en el caso de los siliciclásticos los parámetros fí-
sicos, indicadores del régimen hidráulico (estructuras sedimentarias, texturas y fábrica), debe 
considerar, como parte esencial, la propia naturaleza de las partículas sedimentarias que lo 
componen. Estas partículas pueden ser de precipitación directa del agua del mar, de precipi-
tación inducida por organismos o formadas como resultado de la desintegración de los arma-
zones esqueléticos.

La tabla 17.1 establece la comparación entre las características fundamentales de los sedi-
mentos carbonáticos y siliciclásticos. Por otra parte, existen también algunas diferencias de 
gran interés entre ambos tipos de sedimentos en cuanto a las estructuras sedimentarias. Como 
es bien conocido, todas las estructuras de corriente, ya descritas en un tema anterior, son co-
munes a los carbonatos y a los terrígenos, pero existen ciertos hechos en los carbonatos que 
no tienen representación en los terrígenos: Se refi eren concretamente a ciertos tipos de planos 
de estratifi cación y a las cavidades.

Los planos de estratifi cación, al igual que en el caso de las rocas siliciclásticas, representan 
un cambio en las condiciones de sedimentación, pero existen dos tipos de planos que son más 
característicos de las rocas carbonáticas:

• hardgrounds
• paleokarsts

Los primeros representan horizontes de cementación sinsedimentaria justo por debajo de 
la superfi cie del sedimento y antes del enterramiento por la siguiente llegada de material. Son 
siempre subacuáticos y representan un momento de no sedimentación (diastema). Están in-
crustados generalmente por lamelibranquios, foraminíferos, crinoides, etc., y perforados por 
esponjas, anélidos, ciertos bivalvos, etcétera. También es frecuente que se produzca la precipi-
tación de ciertos minerales como el fosfato, los óxidos e hidróxidos de Fe, la glauconita, etc.
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Sedimentos carbonáticos Sedimentos siliciclásticos

La mayoría se dan en medios tropicales someros. No importa el clima, se dan en todas partes y profundi-
dades.

La mayoría son marinos. Continentales y marinos.

El tamaño de grano generalmente refl eja el tamaño origi-
nal de las partículas duras calcifi cadas de los organismos.

El tamaño de grano refl eja la energía del medio.

A menudo la presencia de fango calcáreo indica el creci-
miento prolífi co de organismos cuyas partes calcifi cadas 
están constituidas por agregados de cristales de tamaño 
fango.

La presencia de fango indica decantación a partir de sus-
pensión.

El tipo de sedimento ha cambiado a través del tiempo, 
respondiendo a la evolución de la vida.

La naturaleza de los granos sedimentarios no ha cambia-
do en el transcurso de los tiempos geológicas.

Los cuerpos arenosos carbonáticos, de aguas someras, se 
forman primariamente como resultado de la fi jación loca-
lizada de carbonato, tanto de origen biológico como físico 
químico. Las construcciones localizadas de sedimentos 
modifi can el carácter de los ambientes sedimentarios de 
alrededor, aun sin ser acompañados en origen de altera-
ciones en el régimen hidráulico.

Los cuerpos arenosos siliciclásticos, de aguas someras, 
siempre se forman directamente a partir de la interacción 
de las corrientes y oleaje.

Las cambios en los ambientes sedimentarios son general-
mente el resultado de cambios generalizados en el régi-
men hidráulico.

Normalmente, en el fondo marino, los sedimentos están 
cementados.

Los sedimentos permanecen sin consolidarse en el medio 
de deposición.

La exposición subaérea periódica de los sedimentos duran-
te la deposición da lugar a una intensa diagénesis (disolu-
ción, cementación y recristalización esencialmente).

La exposición periódica de los sedimentos durante la de-
posición, deja a éstos relativamente sin afectar (excep-
tuando costras endurecidas y paleosuelos).

Las señales de diferentes facies sedimentarias se borran con 
un metamorfi smo de bajo grado.

Las señales de facies sedimentarias sobreviven al meta-
morfi smo de bajo grado.

Tabla 17.1. Comparación entre las características fundamentales de los sedimentos carbonáticos y siliciclásticos. 
Modifi cada de James, 1979.

Existen dos tipos de hardgrounds: Aquellos en los que se reconocen superfi cies de abrasión 
lisas, que se dan comúnmente en ambientes someros, donde la energía del medio erosiona la 
parte superior por movimiento de las partículas carbonáticas sobre su superfi cie, y aquéllos en 
los que se reconocen superfi cies de disolución, rugosas. Estos son más frecuentes en sedimen-
tos pelágicos, en los que los períodos de no sedimentación permiten la disolución del fondo 
marino previamente cementado. En los dos casos se suelen encontrar fósiles y estructuras se-
dimentarias cortados.

Los paleokarsts responden a procesos de disolución por las aguas meteóricas de las super-
fi cies de los materiales, cuando éstas emergen. Esto produce una superfi cie irregular y aguje-
reada.

Las cavidades suelen ser debidas a diferentes orígenes, diferenciándose los siguientes tipos:

• Geopetales. Son rellenos parciales de cavidades generalmente intraesqueléticas. Estos 
rellenos ocupan la parte inferior de la cavidad, mientras que la parte superior no está re-
llena de sedimento y en su lugar generalmente se produce la precipitación de un ce-
mento.

• Fenestrales (birdseyes o estructuras fenestrales). Son pequeñas cavidades que se forman 
generalmente en sedimentos micríticos de origen supramareal o intermareal.

a) Fenestra irregular o verdaderos birdseyes producidos por burbujas de gas atrapado 
en el sedimento que posteriormente se deseca y litifi ca.
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b) Fenestra laminar. Formada en estromatolitos laminares (laminitas criptalgales) y 
relacionada con la desaparición de la materia orgánica y posterior desecación.

De acuerdo con Shinn (1983), el término «fenestra tubular» debe ser desecha-
do y ser simplemente denominado burrows o tubos de raíces según su génesis, no 
creando así confusionismo en cuanto a la génesis de este tipo de cavidad.

• Stromatactis. Son cavidades centimétricas de techo irregular y base plana, muy caracte-
rísticas de los montículos de fango (mud mounds) del Paleozoico. Están cementadas por 
una primera generación de calcita fi brosa y otra segunda de calcita drúsica. Actualmen-
te hay dos teorías para explicar su génesis: Una las relaciona con colapsos sedimentarios 
por pérdida de agua y otra con cementaciones locales en el fondo marino con cavidades 
justo por debajo de ellas. No se puede descartar, sin embargo, una teoría anterior según la 
cual estarían relacionadas con la desaparición de organismos blandos (i.e. cianobacterias).

• Diques neptúnicos y grietas planas (sheet cracks). Ambas son cavidades a mayor escala, 
rellenas por sedimentos que, en general, presentan fósiles más modernos que la edad de 
la roca encajante. Los diques neptúnicos son grietas verticales que a veces tienen varios 
metros, mientras que las grietas planas siguen la estratifi cación. Su origen es debido a 
movimientos tectónicos y suaves deslizamientos de pendiente que dan lugar a la fractu-
ración del material litifi cado o parcialmente litifi cado.

COMPONENTES MINERALÓGICOS Y TEXTURALES DE LOS CARBONATOS

Componentes mineralógicos

En la tabla 17.2 se indican los principales minerales que componen las rocas carbonáticas 
(los más importantes aparecen en negrita). Con carácter generalmente secundario los ele mentos 
minerales no carbonáticos que se observan en los depósitos carbonáticos son los siguientes:

• Materia orgánica.
• Oxidos e hidróxidos, principalmente de aluminio (hidrargillita o gibbsita), de hierro 

(limonita, goethita) y de silicio (calcedonia, ópalo, sílex).
• Cuarzo. Generalmente en forma de granos detríticos.

Mineral Fórmula Sistema cristalino 
*subsistema Aparición

Aragonito CaCO3 Otorrómbico En ciertos esqueletos carbonáticos.
Es inestable y pasa al polimorfo estable.

Calcita CaCO3 Hexagonal *romboédrico a) En ciertos esqueletos carbonáticos.
b) Como fango (micrita).
c) Como cemento (esparita).

Dolomita CaMg (CO3)2 Hexagonal *romboédrico a) Ampliamente como roca cristalina diagenética.
b) También en asociación penecontemporánea con evaporitas.

Magnesita MgCO3 Hexagonal *romboédrico En cantidades pequeñas dentro de las mallas del aragonito y la 
calcita de origen esquelético. La calcita con más del 5% de MgCO3 
se llama magnésica (High Mg calcite-HMC).

Ankerita (ferrodolomita) Ca(MgFe)(CO3)2 Hexagonal *romboédrico Una variedad menor de la dolomita.

Siderita FeCO3 Hexagonal *romboédrico Encontrada en concreciones y oolitos (esferosideritos).

Tabla 17.2. Los minerales principales que componen las rocas carbonáticas, los más importantes aparecen en negrita. Modifi cada de Selley, 
1976.
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• Fosfatos. Principalmente de calcio y de hierro.
• Sales halógenas. Principalmente cloruro de sodio y potasio.
• Silicatos. Sobre todo de origen detrítico y a veces de neoformación (minerales de arcilla 

y algunos feldespatos).
• Sulfatos. Principalmente anhidrita y yeso.
• Sulfuros. Principalmente pirita y marcasita.

Componentes texturales

En la tabla 17.3 se sintetizan los principales compo-
nentes texturales de los materiales carbonáticos.

A) Granos

La difi cultad que existe en interpretar correctamente 
la génesis de algunos de los componentes de las rocas 
carbonáticas impide que se los pueda dividir en orgáni cos 
e inorgánicos simplemente (p. ej., el caso de los oolitos 
o los fangos micríticos). Para evitar esto, Illing (1954) 
determinó dividirlos en esqueléticos y no esqueléticos. 
Los componentes no esqueléticos fueron defi nidos como 
«los granos que no parecen haber sido precipitados 
como  partes esqueléticas» aunque eso no signi fi ca que 
alguna vez no hayan sido esqueléticos o que sean expre-
samente inorgánicos.

A.1) Granos esqueléticos o bioclastos

Las partículas bioclásticas provienen de las partes du-
ras de la comunidad biótica existente en el medio, la cual 
produce una tanatocenosis característica. Al morir, los 
individuos que componen una comunidad en un deter-
minado lugar, sufren una serie de transformaciones, entre 
las cuales las más importantes son la destrucción y la 
redistribución física, química y biológica (tafocenosis), lo 
cual difi cultará posteriormente su reconocimiento.

Obviamente, la primera difi cultad la constituye el tamaño de la partícula, porque cuan-
to más pequeño sea el grano, más difícil resultará el reconocimiento del organismo al cual 
perteneció. Pero además, los procesos de litifi cación que sufre el sedimento no permiten 
muchas veces el reconocimiento directo de las partículas, debiéndose recurrir al uso de lá-
minas delgadas,  restringiéndose por tanto la observación a un espacio bidimensional. A todo 
esto debe añadirse la diagénesis, lo que incrementa aún más el grado de difi cultad. Por 
ejemplo, el caso más común es el paso de aragonito a calcita, proceso relativamente tempra-
no que destruye la estructura cristalina original de las partes esqueléticas.

En la fi gura 17.1 se representa la composición mineralógica de las partes esqueléticas de 
algunos de los principales phyllums, así como su distribución e importancia relativa a través 
del tiempo geológico. Esta composición es un factor importante que va a condicionar la pre-
servación potencial químico-mineralógica de las partículas. El hecho de que diferentes grupos 
secreten distintos minerales para construir sus esqueletos, es todavía bastante enigmático. Ade-
más, hay que tener en cuenta que las comunidades bióticas antiguas han ido evolucionando 
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Tabla 17.3. Los componentes texturales principales de los materiales 
carbonáticos. Modifi cada de Mas y Alonso, 1989.
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constantemente, lo que hace que el sedi-
mentólogo se enfrente al reconocimiento de 
una enorme variedad de partículas.

A continuación se describen muy breve-
mente algunos de los tipos de partículas más 
comunes en los sedimentos. El interesado en 
problemas petrológicos encontrará mayor in-
formación en los siguientes autores: Ho-
rowitz y Potter (1971), Scholle (1978), Ba-
thurst (1975), Milliman (1976), Flugel 
(1982, 2004), Carozzi (1989), Tucker, M. E. 
(1988), Tucker y Wright (1990) y Scholle y 
Ulmer-Scholle (2003).

MOLUSCOS

•  Bivalvos. La composición de las con-
chas es generalmente aragonítica aun-
que hay algunas de carácter mixto y 
otras, como por ejemplo las de los Os-
treidos, que son calcí ticas.

Al ser el aragonito un mineral me-
taestable se transforma fácilmente en 
calcita, lo que hace que se borre la 
estructura original de la concha (fi gu-
ra 17.2). Por el contrario, las conchas 
inicialmente formadas por cal cita sue-

len conservar la estructura original. Al microscopio los bivalvos aparecen generalmente 
en fragmentos rectangulares, alargados y curvos.

• Gasterópodos. La mayor parte de los gasterópodos tienen concha aragonítica, con una 
estructura interna similar a la de los bivalvos. Debido a la inestabilidad del aragonito, 
casi siempre está disuelto o reemplazado por calcita en los gasterópodos fósiles, lo que 
hace que la estructura origi nal no sea reconocible. Sin embargo, los gasterópodos son 
fáciles de reconocer por la forma (ver fi gura 17.2), que depende del plano de sección. 
Los de tamaño pequeño se pueden confundir con ciertos foraminíferos, pero éstos son 
más pequeños y suelen tener concha micrítica oscura.

• Cefalópodos. Las conchas de los nautiloideos y ammonites eran en principio aragoníticas, 
y por eso actualmente están disueltas o remplazadas por calcita. Sin embargo, tienen 
una forma fácilmente reconocible y además su gran tamaño y la existencia de tabiques 
son muy característicos.

BRAQUIÓPODOS

La concha de los braquiópodos está formada por calcita con bajo contenido en Mg (LMC), 
lo cual hace que se conserve muy bien y sea posible diferenciarlos en la mayor parte de los 
casos de los bivalvos, a los cuales se asemejan en sección, en forma y tamaño. La concha cons-
ta de dos capas, la externa es de calcita prismática y muy fi na, mientras que la interna es 
mucho más gruesa y con fi bras oblicuas (fi gura 17.2). Algunos tienen unos tubos fi nos per-
pendiculares a la concha (endopunctos) que perforan la capa interna. Estos tubos producen, 
a veces, deformaciones en la estrutura de la concha (pseudopunctos).
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ALGAS

FORAMINÍFEROS

PELECÍPODOS

GASTERÓPODOS
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TRILOBITES

ESTROMATOPÓRIDOS

Figura 17.1. Distribución e importancia relativa de algunos de los principales phyllum 
a través del tiempo geológico. Composición mineralógica de las partes esqueléticas: 
C-calcita, HMC-calcita magnésica, A-aragonito. Modifi cada de Loewnstam, 1963.
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CNIDARIOS (corales)

Los cnidarios incluyen como grupo muy importante a los corales (antozoos). En la actua-
lidad se diferencian dos tipos de corales:

• Hermatípicos, constructores de arrecifes, en su mayoría coloniales, que viven en simbio-
sis con las algas dinofl ageladas zooxanthellas.

• Ahermatípicos, en su mayoría solitarios, no asociados a estas algas.

Las zooxanthellas se asocian al coral porque para realizar su fotosíntesis necesitan los pro-
ductos de desecho del metabolismo del pólipo. Por otra parte, requieren aguas cálidas, some-
ras y muy claras. Los corales ahermatípicos, al no estar asociados a estas algas deben eliminar 
ellos mismos los productos metabólicos y ello frecuentamente les conduce a vivir en solitario 
para no interferir con sus productos en el desarrollo de otros pólipos. Pero en contraposición, 
esto les permite vivir en aguas mucho más profundas y frías.

Originalmente, los corales mesozoicos y cenozoicos (scleractinios) están formados por ara-
gonito, lo que hace que se conserve muy mal la estructura interna cristalina. Por el contrario, 
la composición original de los corales paleozoicos (rugosos y tabulados) era calcítica, por lo 
que suelen estar muy bien conservados.

Los criterios de identifi cación se basan en la disposición de las placas internas, thecas, 
septos y disipimentos). A menor escala se reconoce la estructura microristalina, formada por 
fi bras constituidas por cristales de organización esferulítica paralela (trabéculas).

Si era originalmente
calcítico

Si era originalmente
aragonítico

Se conserva
la estructura

Esparita drúsica sin
estructura interna

GASTERÓPODOSBIVALVOS

BRAQUIÓPODOS EQUINODERMOS FORAMINÍFEROS

Forma variable

Forma variable Forma variable

textura de la pared micrítica
o fnibrosa

Esparita drúsica, no se
conserva  la estructura interna

Calcita neomórfica con
relictos de estructura interna

Se conserva la estructura
original +/– endopunctuado,
pseudopunctuado

Recrecimiento
sintaxial de esparita

espinas de
equínidos

Un único cristal de
calcita

apariencia
nebulosa

Figura 17.2. Apariencia típica en lámina delgada de granos esqueléticos correspondientes a bivalvos, gasterópo-
dos, braquiópodos, equinodermos y foraminíferos. Modifi cada de Tucker, 1981.
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EQUINODERMOS

Los esqueletos de los equinodermos y crinoides están formados por calcita de alto conte-
nido en magnesio. El esqueleto de los equinodermos está formado por placas constituidas por 
grandes cristales simples de calcita lo que hace que sean muy fácilmente reconocibles, pues 
tienen extinción única (fi gura 17.2). Además tienen un aspecto característico nebuloso y pun-
teado, y suelen presentar recrecimiento sintaxial de calcita. Las espinas tienen forma estrellada.

BRIOZOS

Los briozos actuales tienen esqueletos aragoníticos o calcíticos (frecuentemente con un alto 
contenido en Mg). Incluso puede haber mezcla de ambos. Los tipos de briozos más comunes 
son: fenestélidos (Paleozoico) y cheilostomados (Cretácico-actual). Se presentan como cadenas o 
grupos de celdas (zoecias) de forma circular, poligonal, etc., rellenas con sedimentos o esparita.

FORAMINÍFEROS

Los foraminíferos son protozoos marinos y generalmente microscópicos. Existen dos tipos 
fundamentales, que son:

• Planctónicos, que llegan a ser predominantes en depósitos pelágicos (lodos de globigeri-
nas de fondos oceánicos actuales, cretas y margas cretácicas y cenozoicas).

• Bentónicos, que generalmente viven en mares cálidos, someros, dentro o sobre el sedi-
mento y a veces incrustando sustratos duros. La mayoría son marinos y estenohalinos 
(i.e., toleran pequeñas variaciones en los niveles de salinidad de las aguas). La composi-
ción de las conchas es calcítica más o menos magnésica, aunque muy raramente puede 
ser aragonítica. Las formas más comunes son globulares, circulares o subcirculares con 
cámaras, y la textura de las paredes de las conchas, dependiendo de la disposición de los 
cristales, puede ser aporcelanada o hialina (fi gura 17.2). Algunos presentan conchas 
aglutinadas que construyen con partículas del medio ambiente unidas entre sí mediante 
un cemento calcítico. Hay foraminíferos que son capaces de adaptarse a condiciones 
variadas de salinidad, así ocurre que algunos foraminíferos con conchas de tipo aporce-
lanado pueden vivir en ambientes hipersalinos (salinidad > 35 por mil), mientras que 
algunos foraminíferos aglutinados o hialinos pueden vivir en aguas salobres.

OTROS ORGANISMOS GENERADORES DE CARBONATOS

Otros organismos, a pesar de tener esqueleto o armazón carbonático, han contribuido en 
menor grado a la producción de carbonatos, a veces debido a que han tenido un corto de-
sarrollo en el tiempo geológico. Dentro de ellos se pueden distinguir:

• Esponjas. Poseen un armazón de espículas de sílice o calcita de formas variadas que al 
morir el organismo pasan a formar parte del sedimento. Se encuentran fósiles desde el 
Cámbrico. Las silíceas juegan un papel importante en la formación de nódulos de sílex 
y silicifi caciones en las calizas.

Ocasionalmente forman el núcleo de arrecifes y montículos (mounds) (Ordovícico, 
Pérmico de Tejas, Triásico de los Alpes, Jurásico europeo, en concreto en el Bajociense 
y Oxfordiense de la cordillera Ibérica española e incluso actualmente algunos arrecifes 
en el Caribe).

• Estromatopóridos. Actualmente se consideran un subfi lum de los Poríferos (esponjas), 
aunque durante mucho tiempo han sido considerados hidrozoos. Su esqueleto era ara-
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gonítico, aunque en algún caso pudo haber sido calcítico. Presentan un aspecto poroso 
característico, en celdillas difusas. Han sido los organismos arrecifales principales en el 
Silúrico y Devónico, encontrándose muchas veces asociados a corales rugosos y tabu lados.

• Arqueociátidos. Tienen forma parecida a la de las esponjas, forma de copa con dos 
paredes, una interna y otra externa que están perforadas y unidas por septos y tábulas, 
de forma similar a los corales. Formaron arrecifes en el Cámbrico, fundamentalmente 
en el in ferior.

• Artrópodos. Dentro de los artrópodos son los ostrácodos los organismos más signifi cativos. 
Se conocen desde el Cámbrico hasta la actualidad. Están formados por conchas bivalvas 
lisas u ornamentadas de calcita prismática. Son organismos que viven, tanto en aguas 
dulces como marinas, generalmente en ambientes someros.

• Calcisferas. Son objetos de origen incierto. Se reconocen desde el Cámbrico a la actua-
lidad, siendo comunes desde el Devónico, aunque incluso se han citado en materiales 
proterozoicos. Actualmente se considera que la mayor parte de las calcisferas mesozoicas 
y cenozoicas están relacionadas con los dinofl agelados. Tienen forma esférica, con pare-
des normalmente micríticas rellenas de esparita.

ALGAS

Las algas han constituido a lo largo del tiempo geológico uno de los principales produc-
tores de carbonatos:

• Rodofi tas. Algas rojas.
• Clorofi tas. Algas verdes.
• Cianofi tas. Algas azules-verdes (Cianobacterias).
• Crisofi tas. Algas amarillas-verdes.

Los textos que se mencionan a continuación, tratan de forma exhaustiva la temática de las 
algas calcáreas: Johnson (1961), Wray (1971, 1977), Flugel (1977, 2004), 2.eme Symposium 
sur les Alges fossiles (1979) y Walter (1979) específi camente para estromatolitos.

• Rodofi tas. Las rodofi tas calcáreas (Coralináceas, Jurásico-Actual y algunas en el Paleozoi-
co superior; Solenoporáceas, Cámbrico-Mioceno) comúnmente tienen esqueleto de cal-
cita de alto contenido en Mg (HMC) que en sección da una estructura celular regular. 
Muchas incrustan sustratos, por ejemplo sujetando y cementando arrecifes, lugares don-
de juegan un papel importante. A veces se presentan asociadas en formas esféricas o 
subesféricas, llamándose entonces rodolitos. Algunos géneros importantes son: Arqueo-
litothammium, Litothammium, Litophillum.

• Clorofi tas. Dentro de las algas verdes se pueden distinguir tres grupos: Codiáceas y Dasy-
cladáceas (Cámbrico-actual) y Charofi tas (Silúrico-actual). Las codiáceas son algas ara-
goníticas. Hay dos tipos muy importantes en la actualidad: Halimeda, que genera par-
tículas de tamaño arena al descomponerse y Penicillum que produce cristales aragoníticos 
de tamaño fango. Ambos son comunes en los arrecifes y lagoones tropicales. Hay un 
tipo algo problemático, que algunos investigadores incluyen en las algas rojas y otros en 
las algas codiáceas, son las algas Phylloides (del Paleozoico superior), las cuales llegaron 
a jugar un papel muy importante en la formación de montículos de fango del Carboní-
fero superior y Pérmico inferior del SO de Estados Unidos.

Las dasycladáceas son algas en las que se produce una precipitación de cristales de 
aragonito en los tallos y ramas. Son características de medios marinos someros y prote-
gidos, principalmente de lagoones tropicales. Las charofi tas, por último, sufren una 
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calcifi cación parcial de calcita con bajo contenido en Mg. En los sedimentos se encuen-
tran tallos y cápsulas reproductoras (oogonios o gyrogonites). Son algas características 
de aguas dulces o salobres.

• Crisofi tas (Coccolitos). Los coccolitofóridos son algas, conocidas desde el Jurásico hasta 
la actualidad, formadas por esferas poco consistentes de calcita de bajo contenido en Mg 
(LMC). Estas esferas están formadas por placas redondeadas de cristales radiales llamadas 
coccolitos. Pueden llegar a ser el componente principal de los fangos pelágicos.

• Cianofi tas. Estromatolitos. Como tradicionalmente las cianofi tas han sido consideradas 
como algas, las incluimos en este apartado, aunque en realidad pertenecen al Dominio 
Bacteria por lo que deben denominarse cianobacterias. Éstas han tenido una gran im-
portancia a lo largo de toda la historia geológica, pues, aunque pocas calcifi can, por un 
lado producen tapices de microbianos que atrapan y entierran sedimentos y por otro 
tienen una alta actividad perforadora favoreciendo, junto con otros microorganismos (i.e. 
hongos), los procesos de micritización. Así, alrededor de los granos esqueléticos producen 
microperforaciones que son luego rellenas de micrita. Este proceso se produce repetidas 
veces dando lugar a lo que se denominan cubiertas micríticas. Las producen formas de 
cianobacterias cocoides endolíticas perforantes y el relleno micrítico está formado por 
cristales aragoníticos o de calcita magnésica, producidos como resultado de la descom-
posición de las propias cianobacterias. A veces llega a producirse la micritización total de 
los granos produciendo peloides.

En las áreas marinas someras, en las supramareales y en los lagos (hipersalinos e hiposali-
nos) y marismas, las cianobacterias, acompañadas de otros microrganismos y algas, producen 
los llamados tapices de algas (algal mats). La superfi cie del sedimento es cubierta por mantos 
orgánicos de algas y bacterias formando también columnas y domos. Forman una comunidad 
muy específi ca, estando actualmente bien desarrolladas en las Bahamas, Golfo Pérsico y Shark-
Bay en Australia. Están formadas principalmente por bacterias fi lamentosas (tipo oscilatorá-
ceas) aunque también existen formas cocoides. Este carácter fi lamentoso, junto con su natu-
raleza mucilaginosa produce el atrape y fi jación de partículas sedimentarias, lo cual conduce 
a un sedimento laminado llamado también estromatolito.

Los estromatolitos han sido siempre abundantes, pero cuando más importancia adquirieron 
fue en el Precámbrico, donde llegaron a constituir potentes series y han sido incluso utilizados 
para correlaciones estratigráfi cas (sobre todo por autores de la antigua URSS).

La laminación de los tapices de algas actuales está constituida por la alternancia de capas 
ricas en materia orgánica y capas ricas en carbonato. En las laminaciones estromatolíticas se 
puede observar la alternancia de acumulaciones de granos esqueléticos o pellets y capas micrí-
ticas. La alternancia parece responder a diferentes fenómenos periódicos: en los tapices sub-
mareales parece predominar el crecimiento diurno; en las zonas intermareales se relacionan 
con el humedecimiento periódico por subida de la marea y en los lagos someros con cambios 
estacionales y del nivel del agua. Por ejemplo, este último control parece ser el que ha provo-
cado el desarrollo de las laminaciones en las construcciones de cianobacterias, formadas en 
lagos someros relacionados con marismas, durante el Cretácico inferior (Weald) en la región 
de Valencia (Monty & Mas, 1981).

Los estromatolitos presentan la siguiente estructura desde el punto de vista morfológico 
(fi gura 17.3):

•  Láminas planas u onduladas que se denominan laminación criptalgal o estromatolitos la-
minares. Se encuentran fundamentalmente en llanuras de marea protegidas y suelen pre-
sentar grietas de desecación, estructura fenestral y minerales evaporíticos o pseudomorfos.
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• Estromatolitos dómicos. Son los deno-
minados hemiesferoides conectados la-
teralmente (lateral-linked hemisphe-
roids) LLH por Logan et al. (1964). 
Actualmente aparecen en zonas protegi-
das (Shark-Bay).

• Estromatolitos columnares. Denomina-
dos hemiesferoides apilados vertical-
mente (vertically-stacked hemispheroi-
des) SH. En Shark-Bay aparecen en 
zonas sub e intermareales agitadas, 
próximas a promontorios.

• Estromatolitos complejos. Aparecen en 
el Precámbrico. Son formas complica-
das, mezcla de adomados y columnares.

• Oncolitos. Se trata de laminaciones 
concéntricas generalmente alrededor de 

un clasto. Logan et al. (1964) las llamaron estructuras esféricas (spherical structures) SS. 
Aunque no siempre, normalmente se forman en zonas someras relativamente agitadas.

La variación morfológica de los estromatolitos guarda una relación directa con factores 
ambientales, es decir, profundidad del agua, energía de las mareas, y las olas, frecuencia en la 
exposición subaérea y velocidad de sedimentación.

En la actualidad los estromatolitos se encuentran prácticamente restringidos a llanuras de 
marea hipersalinas y aguas dulces. Ello es debido a que en las aguas de salinidad normal pro-
liferan los gasterópodos, que se alimentan de algas (pastadores). La enorme abundancia de los 
estromatolitos en el Precámbrico, incluso en zonas más profundas, se debe precisamente al 
hecho de que no existían otros organismos (como los gasterópodos) que se los comieran.

Los tapices de algas marinas, no están, en general, litifi cados. Sin embargo, en ambientes 
de agua dulce e hipersalina se produce la calcifi cación por precipitación inducida por las pro-
pias cianobacterias o por procesos físico-químicos no inducidos orgánicamente.

También se pueden formar estromatolitos en aguas marinas profundas, pero en este caso, 
dada la escasez de luz, no serían las cianobacterias o algas cianofi tas (foto-dependientes) las 
responsables de su génesis, que estaría relacionada con otros tipos de bacterias.

A.2) Granos no esqueléticos

En este apartado se incluyen los pellets y peloides, ooides (u oolitos), agregados (lumps o 
grapestones), intraclastos y pisolitos (fi gura 17.4):

• Pellets. Los pellets son partículas redondeadas de tamaño arena, que generalmente pre-
sentan una estructura interna característica relacionada con su origen fecal. Están for-
mados por fango aragonítico. Actualmente son muy abundantes ya que un solo indivi-
duo produce una gran cantidad de ellos. En los sedimentos antiguos, sin embargo, son 
mucho menos frecuentes de lo que cabría esperar, debido a que los procesos de litifi ca-
ción los borran, apareciendo la roca como una micrita.

• Peloides. Se denominan así a todas aquellas partículas que parecen pellets aun cuando 
no se pueda determinar su origen. Algunos de ellos son realmente pellets fecales pero 
no determinables por haberse borrado su estructura. Otros provienen de la desecación 
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Figura 17.3. Formas típicas de estromatolitos con la terminología de Logan et al., 
1964. Modifi cada de Tucker, 1981.
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y fracturación de lodos calcáreos, con posterior redondeamiento de los clastos de tama-
ño arena que se producen (intraclastos). Por último, pueden ser también fragmentos 
esqueléticos u ooides micritizados.

• Ooides u oolitos. Los ooides son partículas esféricas o elípticas de tamaño menor a 2 mm. 
Poseen un núcleo que puede ser cualquier partícula, ya sea carbonática o no, y una cor-
teza de cristales de aragonito o calcita de alto contenido en Mg (Wilkinson y Given, 
1986; Scholle, 2003), que se pueden disponer en forma tangencial (estructura concén-
trica) o normal a la superfi cie (estructura radial).

La corteza puede estar formada por una o varias capas. En los ooides actuales son 
más comunes las cortezas aragoníticas o de HMC de estructura concéntrica. Los de 
estructura radial se suelen encontrar en condiciones hipersalinas o en acumulaciones 
importantes de tapices de cianobacterias (p. ej., mar Rojo). En sedimentos antiguos, por 
el contrario, la estructura de calcita radial es la más frecuente.

Actualmente, la mayoría de los oolitos se encuentran en la zona intermareal o áreas 
próximas donde existe una cierta agitación de las aguas. Su origen es problemático, ya 
que no ha sido hasta ahora bien comprendido, pero parece haber dos tipos:

De origen inorgánico. Se producen a causa de la subida a zonas someras con aguas 
cálidas y agitadas, de corrientes frías más profundas y sobresaturadas en (CO3H)2Ca. Al 
calentarse, el agua pierde CO2 y precipita CO3Ca.

De origen orgánico. Actualmente se admite que el origen de los ooides puede ser 
más complicado y relacionado con procesos bioquímicos. Existen dos teorías: la prime-
ra considera que la actividad de las bacterias sobre la capa mucilaginosa que rodea los 
oolitos provoca la precipitación de carbonatos. La segunda se relaciona con el hecho de 
que se ha detectado la presencia de proteínas en los cristales aragoníticos y, dado que en 
otros organismos se ha podido demostrar que ciertos aminoácidos inducen la calcifi ca-
ción, se supone que el proceso de cristalización de las agujas de aragonito ha podido 
tener este origen.

Los experimentos realizados por Davies et al. (1978) parecen apuntar a la probable 
coexistencia de las dos posibilidades de orígenes: en aguas tranquilas, jugaría un papel 

Figura 17.4. Algunos de los principales 
granos no esqueléticos: ooides, peloides 
y agregados. Modifi cada de Tucker, 
1981.
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muy importante la materia orgánica y en aguas agitadas el origen sería inorgánico. Por 
otra parte Monty & Van Laer (1984), basándose también en trabajos experimentales, 
ponen más énfasis en su origen orgánico, pues consideran que la diversidad de oolitos 
radiales actuales básicamente resulta de los diferentes modelos y formas de interacción 
entre el crecimiento microbiano y/o mucílagos, y las fuentes de carbonato.

• Agregados (lumps o grapestones). Son agrupaciones de partículas carbonáticas (esqueléticas, 
ooides, peloides), en forma de racimos aglutinadas por un carbonato microcristalino. Se 
dan en zonas submareales relativamente protegidas y se supone que se forman por alter-
nancia de unos momentos cortos de agitación, seguidos de períodos de calma prolon-
gados, durante los cuales precipita el cemento. Generalmente este proceso está favoreci-
do por la actividad de cianobacterias (algas azules-verdes). En sedimentos antiguos son 
partículas relativamente poco comunes, sin embargo, actualmente son muy frecuentes 
en las Bahamas.

• Intraclastos. Son partículas carbonáticas de tamaño arena o mayores, procedentes de se-
dimentos litifi cados o casi litifi cados que son arrancados de la propia cuenca de sedi-
mentación o de cerca de ella (i.e.: a partir de pequeñas lascas —chips— generadas por 
desecación de los sedimentos superfi ciales en las llanuras de marea).

Se relacionan con procesos destructivos frente a los agregados, que se originan por 
un proceso constructivo. Así, se diferencian de ellos porque tienen bordes netos y trun-
cados. Son también denominados litoclastos, pero este término es quizás mejor utiliza-
do en el sentido de extraclasto, es decir, para los fragmentos de rocas que desde un 
punto de vista sedimentario no presentan ningún tipo de relación genética con la roca 
que los incluye (p. ej., fragmentos de roca jurásica dentro de material cretácico).

• Pisolitos. Son partículas esféricas o elípticas mayores de 2 mm de diámetro. Su dife-
rencia morfológica con los oolitos es pues una cuestión de tamaño, aunque su origen 
es en  general distinto (los pisolitos que provienen del agrandamiento de un oolito son 
muy raros).

Su origen es vadoso y suelen relacionarse con caliches. Se forman en la zona vadosa 
por precipitación de carbonato cálcico (poco magnésico) en climas semiáridos. Se con-
funden con facilidad con los oncolitos, por eso es necesario su estudio al microscopio.

B) La matriz

Constituye el componente textural de grano más fi no, formado por cristales microcrista-
linos de carbonato cálcico, de tamaño generalmente menor de 4 micras, que se denomina 
micrita. Uno de los lugares donde mejor se ha podido estudiar el carácter y origen de los fan-
gos calcáreos es en las Bahamas. Se ha comprobado que el factor más importante de produc-
ción del sedimento micrítico es la desintegración de las algas calcáreas verdes (Penicillus) que 
al morir dejan caer las agujas aragoníticas que comportan el esqueleto. La cantidad de fango 
producido de esta forma es sufi ciente para explicar todo el que existe en la zona submareal y 
aún existe una sobreproducción que alimentaría las llanuras de marea y zonas externas pro-
fundas adyacentes (fi gura 17.5).

Otros procesos generadores de fangos calcáreos son:

• Bioerosión. Producidos por esponjas y algas que atacan y perforan granos carbonáticos 
y sustratos.

• Rotura mecánica de granos por la agitación de las olas y corrientes.
• Precipitación bioquímica debida a la fotosíntesis y descomposición de algas. Actualmen-

te se da en tapices de algas supramareales hipersalinas y de agua dulce.
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•  Lluvia de nannofósiles (coccolitos) 
en las zonas oceánicas profundas.

•  Precipitación inorgánica provocada 
por evaporación del agua marina. 
Un ejemplo actual son los lagoones 
de la costa de Trucial donde el alto 
contenido en Sr en los cristales  es 
muy similar al que se produciría a 
 partir de una precipitación directa 
del agua del mar.

Es muy difícil determinar el origen de 
la micrita en rocas antiguas, no sólo por la 
susceptibilidad de la misma a la diagénesis, 
que provoca recrecimientos enmascarantes 
dando lugar a mosaicos de microesparita, 
sino también porque puede existir cemento 
micrítico y porque la micrita ha podido re-
llenar de forma geopetal los huecos entre 
los granos. Sin embargo, se puede suponer 
en principio, en base a las observaciones 
actuales, que en las etapas de océanos ara-

goníticos el principal agente de producción sería, como hoy, la desintegración de las algas 
calcáreas verdes, reservando, por supuesto, un papel para el resto de los procesos generadores. 
Por otro lado, en los mares calcíticos es muy probable que la micrita en origen en su mayor 
parte fueran partículas carbonáticas de HMC.

C) El cemento

El tercer componente textural de las calizas es el cemento que, en general, está formado 
por calcita cristalina denominada esparita (i.e. en el cemento drúsico, blocky y en empali-
zada), aunque también y principalmente en los ambientes marinos (diagénesis temprana) 
puede estar formado por calcita microcristalina de alto contenido en Mg (i.e. en el cemen-
to micrítico y micrítico-peloidal) o por aragonito (i.e. en el cemento botroidal, fi broso o 
acicular). El término esparita (cemento esparítico) se debe usar exclusivamente para el cre-

cimiento de cristales de carbonato en 
un espacio poroso intergranular o ca-
vidades originales. Para las recristaliza-
ciones originadas a partir de carbona-
tos preexistentes se utiliza el término 
esparita neomórfi ca o más comúnmen-
te pseudoesparita.

Tanto la cementación como el 
neomorfi smo, dos de los factores más 
importantes de la diagénesis de carbo-
natos y cuyos efectos se representan en 
la fi gura 17.6, son tratados extensamen-
te dentro de este libro en el capítulo 
dedicado a la diagénesis de carbonatos.

Disgregación mecánica
de grano carbonáticos

Pellets

Formación

Disgregación

En solución

Fango transportado
en suspensión a 
mar abierto

Deposición sobre

Precipitación
química/bioquímica

Disgregación de
algas verdes
calcáreas

Erosión de

Llanuras
mareales

Bioerosión

en el fondo del lagoon

< 62 μm.

FANGO
CALCÁREO

Figura 17.5. Modelo de formación y transformación de fango calcáreo en un lagoon 
de las Bahamas. Modifi cada de Tucker, 1981; basado en Neumann y Land, 1975.

Calcita fibrosa generalmente
isopaca (puede ser de
reemplazamiento)

CEMENTACIÓN NEOMORFISMO

Calcitización de granos
esqueléticos originalmente
aragoníticos

Calcita drúsica a menudo
posterior a la fibrosa

Calcita fibrosa,
reemplazamiento de
carbonatos aciculares

Neomorfismo de agradación
en calcilutitas

Neoformismo de degradación
(raro)

Cemento sintaxial común en
restos de equinodermos

Cemento calcítico granular
(puede ser de neoformación)

Figura 17.6. Fábricas diagenéticas comunes producidas por cementación y neomorfi smo. 
Modifi cada de Tucker, 1981.
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Aquí nos limitamos a exponer algunos de los caracteres más importantes que posee el ce-
mento esparítico:

• Precipita entre granos o dentro de cavidades originales.
• Tiene un aspecto claro y con pocas inclusiones.
• Los límites intercristalinos son planares o rectilíneos.
• Fábrica drúsica (incremento del tamaño de cristales a partir del sustrato o pared).
• Los cristales orientan sus ejes ópticos de forma preferentemente perpendicular al  sustrato.

Clasifi caciones de las rocas carbonáticas

Generalmente se usan dos sistemas de clasifi cación, cada uno de los cuales hace hincapié 
en aspectos diferentes:

1. El esquema de clasifi cación de Folk (1959, 1962) está basado principalmente en la 
composición (fi gura 17.7). Distingue tres componentes:

•  Los aloquímicos (partículas o granos).
•  La matriz, fundamentalmente mi crita.
•  El cemento, fundamentalmente esparita drúsica.

Dependiendo de cual sea el aloquímico 
dominante utiliza como prefi jo una abrevia-
tura (bio- para granos esqueléticos, oo- ooi-
des, pel- peloides e intra- intraclastos) que 
va seguida de los  términos micrita o esparita, 
dependiendo de cual sea el componente que 
los liga. Si dominan dos tipos de aloquími-
cos, estos términos pueden ser combinados 
(p. ej., biopelesparita u oobioesparita). Para 
indicar un tamaño de grano grueso, los tér-
minos pueden ser modifi cados, por ejem-
plo: bioesparrudita o biomi crudita, para una 
bioesparita o una biomicrita de bioclastos 
gruesos, respectivamente.

Otras categorías que distingue Folk 
son: el término biolitita, referente a una 
caliza formada in situ por organismos 
(p. ej. un estromatolito o una roca arreci-
fal); y el término dismicrita, para una mi-
crita con cavidades (generalmente rellenas 
de esparita), como por p. ej. una caliza con 
birdseyes o porosidad fenestral.

Esparita
cemento

Micrita
matriz

modificada de Folk 1959

CEMENTO
ESPARITA

INTRACLASTOS

OOLITOS/
OOIDES

FÓSILES

ROCAS
ARRECIFALES

INTRAESPARITA

OOESPARITA

BIOESPARITA

PELESPARITA PELMICRITA

BIOMICRITA

OOMICRITA

INTRAMICRITA MICRITA

DISMICRITA

BIOLITITA

PELLETS/
PELOIDES

MATRIZ
MICRITA

SIN
ALOQUÍMICOS

Figura 17.7. Clasifi cación de las calizas basada en 
su composición según Folk (1959, 1962). Modifi -
cada de Tucker, 1981.
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2. La clasifi cación de Dunham (1962) (fi gura 17.8) divide las calizas en base a su textu-
ra en:

• Grainstone, granos sin matriz (p. ej., una bio- u oo-esparita de Folk).
• Packstone, granos en contacto con matriz (p. ej., una biomicrita de Folk).

•  Wackestone, granos fl otando en una 
matriz (p. ej., también una biomicri-
ta de Folk).

•  Mudstone, micrita con pocos granos.
•  Boundstone, caliza de sujeción orgá-

nica.

Embry & Klovan (1971) propusieron 
varios términos adicionales (fi gura 17.9), 
tanto para indicar un tamaño de grano 
(fl oatstone y rudstone) como el tipo de suje-
ción orgánica para el caso de los boundsto-
nes (baffl  estone, bindstone y framestone).

Para dar información sobre la compo-
sición de los granos se puede indicar su 
 naturaleza; por ejemplo, grainstone oolíti-
ca, mudstone con pellets o rudstone de cri-
noides.

Debido a las modifi caciones diagenéti-
cas en las calizas, se debe llevar cuidado a 
la hora de dar un nombre a una roca. 
Ejemplos: 1) micritas de apariencia homo-
génea pueden ser pelmicritas; 2) la micrita 
de una roca bioclástica granosostenida po-
dría ser: a) cemento (cemento micrítico, 
difícilmente distinguible de la matriz, a ve-

Los componentes originales no estaban unidos en la sedimentación

Contiene fango carbonático
(partículas de tamaño arcilla y limo fino)

Los componentes originales
estaban unidos en la
sedimentación. Crecimiento
de material esquelético,
laminación contraria a la
gravedad, o cavidades con
sedimento en el fondo y techo
de materiales orgánico que son
demasiado grandes para ser
intersticios. 

Grainstone BoundstonePackstoneWackestoneMusdtone

Más del 10%
de granos

Menos del 10%
de granos

Grano-soportadaFango-soportada

Sin fango
carbonático

Figura 17.8. Clasifi cación de las calizas basadas en su textura deposicional según Dunham (1962).
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la sedimentación

FramestoneBindstoneBafflestoneRudstoneFloatstone

Por
organismos

que
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armazón rígido

Por
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y entierran
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Por
organismos
que actúan
atrapando
sedimento

Alóctona Autóctona

soportada por
componentes

> 2 mm

>10% de granos > 2 mm

matriz-
soportada

Embry & Klovan (1971) and James (1984)

Componentes originales unidos orgánicamente
durante la sedimentación

Figura 17.9. Esquema de los diferentes tipos de calizas bioconstruidas reconocidos 
por Embry y Klovan, 1971. Modifi cada de James, 1984.
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ces se puede reconocer porque tapiza las paredes de las cavidades); b) pellets compactados 
(granos); c) sedimento primario (p. ej., matriz); d) sedimento geopetal infi ltrado. En los casos 
a), b) y d) se trataría de un grainstone, mientras que en el caso c) sería un packestone.

Además de los anteriores, Tucker (1981) tiene en cuenta un tercer esquema de clasifi cación 
muy simple, pero a menudo útil (sobre todo en el campo) que divide las calizas en base a su 
tamaño de grano en:

• Calcirrudita. La mayoría de los granos mayores de 2 mm.
• Calcarenita. La mayoría de los granos entre 2 mm y 62 micras.
• Calcilutita. La mayoría de los granos menores de 62 micras.

CONTROLES DE LA SEDIMENTACIÓN DE CARBONATOS

En las plataformas continentales actuales, la sedimentación carbonática se relaciona prin-
cipalmente con los factores siguientes:

• Una alta producción orgánica de carbonato. 
• Unas condiciones de temperatura y salinidad de las aguas apropiadas.
• Una ausencia relativa de sedimentación clástica, particularmente de grano fi no.
• Una relativa escasez de aportes de nutrientes.

En esencia se puede decir que los carbonatos de las plataformas continentales tanto actua-
les como del registro fósil están formados fundamentalmente por material esquelético o son 
producto de la precipitación inducida por la actividad orgánica, que es función de múltiples 
factores (fi gura 17.10).

El clima

La cantidad de producción orgánica de carbonato depende de muchos factores aunque 
los dos más importantes vienen determinados por el clima y son: la temperatura, que ló-
gicamente está relacionada directamente con la actividad solar, y los aportes de nutrientes, 
que  se relacionan con la circulación de corrientes oceánicas ascendentes y con los aportes 
de los ríos.

Los dos factores marcan una franja de máxima productividad en el globo, que se sitúa 
entre los 30° N y 30° S (fi gura 17.11), es decir, en los cinturones ecuatorial y subtropicales. 
Lógicamente, los carbonatos no se restringen exclusivamente a esta franja, sino que, relacio-
nados con corrientes cálidas, pueden ser encontrados en latitudes más altas (p. ej., costa oeste 
de Irlanda, afectada por la corriente del golfo).

Sin embargo, en la actualidad, la producción de carbonatos está también restringida por 
el escaso desarrollo que poseen las actuales plataformas continentales en general, y particular-
mente en esta franja.

La temperatura, como factor claramente más importante, se combina además con otras va-
riables, tales como: salinidad, balance de CO2, profundidad del agua, modelo local de corrientes, 
penetración de la luz, longitud efectiva del día, naturaleza del substrato, turbidez del agua.

Lees (1975) llegó a la conclusión de que junto a la temperatura, es la salinidad la otra 
variable más importante, y en 1972, junto con Buller, observó la existencia a nivel mundial y 
siempre en ambientes someros (menos de 100 m de profundidad), de dos asociaciones fun-
damentales dentro de los granos esqueléticos en función de la temperatura. Estas asociaciones 
son (fi gura 17.12):
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Figura 17.11. Distribución de los carbonatos marinos actuales en aguas someras. Modifi cada de Wilson, 1975.
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1. Foramol. Característica de aguas templadas cuyos componentes más importantes son:
Foraminíferos bentónicos.

• Moluscos.
• Cirrípedos.
• Briozoos.
• Algas rojas calcáreas.

Y con carácter secundario:

• Equinodermos.
• Ostrácodos.
• Espículas de esponjas.

2. Clorozoan. Característica de aguas cálidas:

• Corales hermatípicos.
• Algas verdes calcáreas.
• Foraminíferos bentónicos.
• Moluscos.
• Briozoos (pocos).
• Algas rojas calcáreas.

Y los mismos accesorios que en la asociación foramol.
En cuanto a los granos no esqueléticos se diferencian tres tipos de asociaciones (fi gura 17.13):

1. Granos no esqueléticos ausentes.
2. Sólo pellets.
3. Asociación oolitos/agregados con o sin pellets.

Clorozoan
Foramol

Figura 17.12. Distribución potencial de las asociaciones de granos esqueléticos en los sedimentos carbonáticos 
de aguas marinas someras (0-100 m) actuales. Modifi cada de Lees, 1975.
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En la fi gura 17.14 se ha representado la relación de dis-
tribución de las asociaciones de partículas esqueléticas y no 
esqueléticas.

Como se puede observar, la asociación clorozoan y la 
existencia de granos no esqueléticos se restringe a las latitu-
des más bajas, donde la temperatura es más alta. De hecho, 
se ha comprobado que los granos no esqueléticos no existen 
en zonas donde la temperatura mínima en la superfi cie del 
agua es menor de 15 °C.

Como se recordará, la salinidad es otro factor importan-
te. La relación entre ambas ha sido estudiada con bastante 
detalle por Lees en 1975 (fi gura 17.15), pudiendo observar-
se tres hechos de relieve:

•  La asociación clorozoan no existe a temperaturas eleva-
das si la salinidad es baja. Asimismo, tampoco existe en 
zonas de salinidad adecuada si la temperatura es baja.

• Esta relación temperatura/salinidad actúa también en el caso de los componentes no 
esqueléticos y en el mismo sentido. Así, la asociación oolitos/agregados se puede encon-
trar en zonas de temperaturas relativamente bajas siempre que la salinidad sea alta.

• En las situaciones extremas de salinidad, es decir, en zonas de salinidad muy alta o muy 
baja, aparece una asociación que contiene abundantes algas verdes y donde los corales 
hermatípicos están ausentes, que fue denominada por Lees (1975) Cloralgal.

Aun cuando la naturaleza y origen del fango calcáreo ha sido tratado en un apartado anterior, 
conviene hacer aquí algunas precisiones en función de la relación con las asociaciones descritas.

Así, en las zonas donde se da la asociación foramol, el fango proviene fundamentalmente 
de la fragmentación de elementos de esta asociación.

En las zonas de dominio de la asociación clorozoan, el material que procede de elementos 
foramol es mucho menos abundante que el que proviene de corales y algas verdes (típicas de 
esta asociación).

Oolitos/Agregados

Pellets
Ausentes

Figura 17.13. Distribución potencial de las asociaciones de granos no esqueléticos en los sedimentos carbonáti-
cos de aguas marinas someras (0-100 m) actuales. Modifi cada de Lees, 1975.
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de partículas esqueléticas y no esqueléticas. Tipo 1: granos no 
esqueléticos ausentes; Tipo 2: pellets; Tipo 3: oolitos/agregados.
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Por último, la precipitación inorgánica de fango sólo tiene lugar en el campo de existencia 
de oolitos/agregados (fi gura 17.16).

Geotectónica

El contexto geotectónico es fundamental, pues al determinar la topografía de las áreas 
continentales y por tanto el drenaje fl uvial, controla la ausencia de material siliciclástico, que 
como ha sido previamente mencionado, es de vital importancia en la sedimentación de car-
bonatos. El material terrígeno, además de simplemente diluir el componente carbonático de 
un sedimento, afecta negativamente a la producción de carbonato, particularmente cuando 
están implicados arrecifes coralinos. Por ejemplo, en la Plataforma de Bahamas los carbonatos 
de aguas someras están ampliamente desarrollados porque los profundos Estrechos de Florida 
impiden de forma efectiva que los fangos terrígenos alcancen la plataforma. Sin embargo, en 
la mayor parte de las plataformas que se extienden al norte y al oeste del golfo de Méjico, la 
sedimentación carbonática se ve inhibida por el fango proveniente del río Mississippi que es 
transportado a lo largo de la costa por la corriente de deriva litoral. A lo largo de la costa de 
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Figura 17.15. A y B: Diagrama de campos de aparición de asociaciones esqueléticas en plataformas carbonáticas 
actuales en función de los valores anuales de salinidad/temperatura. A´ y B´: Ídem para asociaciones no esque-
léticas. Modifi cada de Lees, 1975.
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Queensland, en Australia, los sedimentos clásticos quedan atrapados en la plataforma interna 
dentro de una gran depresión, permitiendo el exuberante crecimiento de la Gran Barrera de 
Arrecifes en el borde de la plataforma que queda libre de la llegada de fango.

Por otra parte, la geotectónica determina el lugar en el que se forman las plataformas car-
bonáticas dentro del marco global de la Tectónica de Placas (fi gura 17.17), así como los dife-
rentes tipos reconocidos (plataforma-lagoon, rampa, plataforma epicontinental, plataforma 
aislada y plataforma inundada) que serán tratados más adelante (fi gura 17.18). Cada una pre-
senta una distribución de facies característica, ajustándose a un modelo de facies generalizable. 
Los diferentes tipos de plataformas representan diversos estadios en la evolución de las áreas 
marinas someras con sedimentación carbonática y su marco ambiental puede verse modifi ca-
do y cambiar durante la sedimentación ya sea por cambios tectónicos, cambios del nivel del 
mar o simplemente de forma intrínseca por la propia sedimentación carbonática.

APORTES CLÁSTICOS

MARCO GEOTECTÓNICO

DIFERENTES TIPOS DE PLATAFORMAS

RPL

Figura 17.17. Control de la geotectónica sobre la sedimentación carbonática.

La posición global del nivel del mar

Es un factor de primer orden en el control de la sedimentación carbonática. Las secuencias 
de plataforma más extensas y potentes se desarrollan durante los episodios de alto nivel del 
mar. La posición general del nivel del mar viene determinada por la relación entre los volú-
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Figura 17.16. Relaciones posibles entre los diversos tipos de fango carbonático (< 60 micras) y las asociaciones 
de granos. Modifi cada de Lees, 1975.



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

860

menes de las cuencas oceánicas y el de hielo 
glaciar, estando ambos controlados por la geo-
tectónica y el clima. Las subidas y bajadas del 
nivel del mar afectan enormemente a la sedi-
mentación carbonática, reconociéndose ciclos 
de variación de la posición del nivel del mar 
de cinco órdenes diferentes de magnitud, con 
períodos que varían entre los 108 años para 
los de  1.er orden a 104 años para los de 5.º 
orden. Durante el Fanerozoico se distinguen 
dos ciclos de primer orden que son el resulta-
do de la fragmentación y construcción de su-
percontinentes, y de la apertura y cierre de 
grandes océanos. Los ciclos de segundo orden 
(107 años) se consideran fundamentalmente 
el resultado de la subsidencia de márgenes pa-
sivos. Los ciclos de subida y bajada del nivel 
del mar de tercer orden (106 años) son res-
ponsables de secuencias completas de plata-
forma carbonática a escala de Formaciones, 
pero su origen es todavía discutible, unos au-
tores los atribuyen a cambios globales del ni-
vel del mar de carácter tectono-eustático (Vail 
et al., 1977; Haq et al., 1987), pero otros re-
lacionan las secuencias depositadas durante 
estos ciclos de tercer orden con etapas repeti-

das de extensión tectónica seguidas de subsidencia térmica (Hubbard, 1988). Los ciclos de 
cuarto y quinto orden (105-104 años) controlan el desarrollo de las típicas secuencias de so-
merización de las plataformas carbonáticas, y en cuanto a su origen se han invocado diversas 
causas: astronómico-orbitales (ritmos de Milankovitch: ciclos glacio-eustáticos); sedimentarias 
(modelo autocíclico: Ginsburg, 1975; Pratt y James, 1986); y tectónicas (in plane-stress: Cloe-
tingh et al., 1985; Karner, 1986).

Según las ideas de la Estratigrafía Secuencial, basadas fundamentalmente en los trabajos 
de la estratigrafía sísmica (ver trabajos en Wilgus et al., 1988), el control principal en la se-
dimentación son los cambios relativos del nivel del mar, que están determinados por los 
cambios eustáticos del nivel marino y por la subsidencia tectónica (fi gura 17.19). En un ciclo 
de tercer orden de subida y bajada del nivel del mar, durante cada intervalo de tiempo espe-
cífi co se desarrolla un cortejo sedimentario (depositional system tract) característico. Las se-
cuencias más potentes de plataforma carbonática se han depositado principalmente en los 
cortejos de alto nivel (highstand systems tract), aunque también pueden ser importantes en 
los cortejos transgresivos (trangressive systems tract) (Sarg, 1988). Si durante la sedimentación 
existe un control eustático de tercer orden, que actúa de forma permanente y que produce 
subidas y bajadas del nivel del mar prácticamente regulares y simétricas, evidentemente este 
control también actuará sobre la evolución de la diagénesis de los carbonatos en las platafor-
mas, especialmente en cuanto al grado de exposición subaérea y el desarrollo de la diagénesis 
meteórica. Estudios en los que se aplica la Estratigrafía Secuencial al análisis de plataformas 
carbonáticas pueden encontrarse en Sarg (1988), Crevello et al. (1989), Tucker et al. (1990), 
James y Kendall (1992), Wright y Burchette (1996), Emery (1996) y Bosence y Wilson 
(2003a y b).

RAMPAPLATAFORMA-LAGOON

PLATAFORMA CARBONÁTICAS

PLATAFORMA EPICONTINENTAL

PLATAFORMA AISLADA

PLATAFORMA INUNDADA

anchura 10-100 km

anchura 10-100 kmanchura 10-100 km

anchura 102-104 km

Figura 17.18. Los principales tipos de plataformas carbonáticas. Modifi cada de 
Tucker, 1991.
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VARIACIONES EN LOS ORGANISMOS PRODUCTORES DE CARBONATOS

Al contrario de lo que ocurre con las partículas sedimentarias inorgánicas, los organismos, 
principales agentes de la producción de carbonatos, sí han variado a lo largo de la historia 
geológica respondiendo a la evolución. Sin embargo, se pueden establecer equivalencias entre 
los organismos actuales y los antiguos, ya que como dice James (1979) sólo existen dos formas 
en que las partes duras de los organismos aparecen:

• Como esqueletos enteros y rígidos (p. ej., foraminíferos, corales).
• Como segmentos individuales que se mantenían unidos en vida del animal sólo a causa 

de la materia orgánica (trilobites, bivalvos, peces).

En la tabla 17.4 se expresan los organismos modernos, sus equivalencias fósiles y cómo se 
presentan en los depósitos.

LA FÁBRICA DE CARBONATOS: ZONAS DE ACUMULACIÓN. 
LA PLATAFORMA CARBONÁTICA

Como ya se ha visto, las condiciones óptimas de producción de carbonatos son las aguas 
someras y cálidas, que se corresponden, obviamente, con las plataformas tropicales. James 
(1979) diferencia tres zonas principales de acumulación de carbonatos (ver fi gura 17.20):

1. La plataforma abierta submareal y el margen de la plataforma (fábrica submareal de 
carbonatos) donde se producen in situ calcarenitas, fangos carbonáticos y arrecifes.

2. La línea de costa. Playas y llanuras de marea donde los sedimentos son transportados 
desde la zona submareal por tormentas, corrientes y oleaje.

ProgradaciónProgradación

Exposición/
downstepping

Acreción

Inundación

Backstepping

A

B

C

A

B

d

HST
HST

LST
TST

a

b

c

Figura 17.19. Curva ideal-simétrica de variación de nivel del mar relativo (ciclo de 3.er orden) en la que se mues-
tra el aspecto típico de la secuencia de carbonatos resultante en los diferentes cortejos sedimentarios. a) y d), 
Cortejo de alto nivel HST (Highstand systems tract). b) Cortejo de bajo nivel LST (Lowstand systems tract): A) 
Cuña de bajo nivel; B) Sistema progadante de bajo nivel. c) Cortejo transgresivo TST (Transgresive systems tract). 
Modifi cada de Wright y Burchette, 1996.
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3.  El talud y la cuenca externa. Adon-
de los sedimentos producidos en la 
zona submareal son transportados, 
a menudo, por movimientos en 
masa y posteriormente resedimenta-
dos. Desde el Jurásico es un elemen-
to importante la caída de compo-
nentes planctónicos calcáreos.

Las zonas 2 y 3 guardan una notable si-
militud con áreas equivalentes de origen 

 siliciclástico, ya que la sedimentación en ellas está relacionada con procesos de transporte.
En la zona 1, por el contrario, es donde se dan las mayores diferencias respecto a los mo-

delos terrígenos, porque los procesos de acumulación in situ son muy importantes. Por ejem-
plo, las facies arrecifales son las más opuestas a las siliciclásticas, mientras que en el caso de las 
acumulaciones detríticas, barras, bajíos (shoals), sandwaves, su signifi cado en cuanto al régimen 
hidrodinámico es equivalente al de los mares siliciclásticos.

Las secuencias de facies típicas de las plataformas carbonáticas, desarrolladas en estas zonas 
de acumulación, son el resultado de cambios en el medio de sedimentación a través del tiem-
po, pero estos cambios pueden estar provocados por procesos naturales que operan dentro del 
propio medio o bien por fl uctuaciones en los factores externos que controlan la sedimentación, 
tal como por ejemplo una subida en el nivel del mar. El análisis de los procesos sedimentarios 
que operan en las plataformas carbonáticas muestra que, sin que se produzcan cambios en la 
posición del nivel del mar, se pueden distinguir cinco procesos principales de carácter autocí-
clico, cada uno dando lugar a la formación de secuencias de facies características tanto verti-

Organismos Equivalentes fósiles Aspecto sedimentario

CORALES Arqueociátidos, corales, estromato-
póridos, briozoos, bivalvos rudistas, 
hidrozoos.

Los componentes mayores están a menudo «in 
situ» en arrecifes y montículos.

BIVALVOS Bivalvos, braquiópodos, cefalópo-
dos, trilobites y otros artrópodos.

Restos enteros o rotos en varias piezas forman-
do partículas tamaño arena y grava.

GASTERÓPODOS 
FORAMINÍFEROS 
BENTÓNICOS

Gasterópodos, tintínidos, tentaculi-
tes, salterélidos, foraminíferos ben-
tónicos, braquiópodos.

Esqueletos enteros que forman partículas de 
tamaño arena y grava.

ALGAS CODIÁCEAS-
HALIMEDA. ESPONJAS

Crinoides y otros pelmatozoos, es-
ponjas.

Desintegración espontánea después de la 
muerte en muchas partículas de tamaño  arena.

FORAMINÍFEROS 
PLANCTÓNICOS

Foraminíferos planctónicos, cocoli-
tofóridos (post-jurásicos)

Partículas de tamaño de arena media y meno-
res, en depósitos de cuenta profunda.

FORMINÍFEROS 
INCUSTANTES Y ALGAS 
CORALINAS

Algas coralinas, algas fi loides, renál-
cidos, foraminiferos incrustantes.

Incrustaciones sobre o dentro de los sustratos 
duros, construcciones potentes o calizas de ta-
maño arena formadas por la caída después de 
la muerte.

ALGAS CODIÁCEAS-
PENICILLUS

Algas codiáceas-penicillus (formas 
similares).

Desintegración espontánea después de la 
muerte para formar fangos calcáreos.

ALGAS AZULES-VERDES 
(CIANOBACTERIAS)

Algas azules-verdes (especialmente 
antes del Ordovícico).

Atrapando sedimentos de grano fi no para for-
mar láminas y estromatolitos.

Tabla 17.4. Los organismos modernos, sus equivalencias fósiles y cómo se presentan en los depósitos. Modifi ca-
da de James, 1979.

FÁBRICA
SUBMAREAL DE CARBONATOSTransporte

hacia 
tierra

Transporte
hacia la 
cuenca

CAÍDA DE PLANCTON
CALCÁREO

Figura 17.20. Zonas principales de acumulación de carbonatos. Modifi cada de Ja-
mes, 1979a.
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cales como laterales: 1) la progradación de llanuras de marea; 2) la progradación de arrecifes; 
3) la acreción vertical de carbonatos submareales; 4) la migración de cuerpos arenosos carbo-
náticos, y 5) los procesos de resedimentación (fi gura 17.21).

Se puede concluir que una plataforma carbonática es un cuerpo sedimentario que posee 
relieve topográfi co y se compone de los depósitos calcáreos autóctonos (Wilson, 1975) y en 
un sentido funcional básicamente podría considerase como el lugar y el producto de la inte-
racción de múltiples procesos entre los que cabe destacar: la sedimentación de partículas car-
bonáticas de diversos tamaños y formas que su mayor parte tienen un origen orgánico directo 
o son bioinducidas (i.e. bajíos calcareníticos, capas micríticas); la biocontrucción de cuerpos 
carbonáticos de diferentes escalas y formas (i.e. arrecifes, montículos, tapices estromatolíticos); 
la aglutinación orgánica o inorgánica de partículas (i.e. algas incrustantes, cementos submari-
nos); y la destrucción que a su vez genera sedimento carbonático (i.e bioerosión, biturbación, 
disgregación mecánica). El crecimiento de las plataformas está controlado por organismos 
sésiles cuyos esqueletos pueden llegar a construir un arrecife, por los organismos vágiles capa-
ces de construir un esqueleto y por los microrganismos que inducen la precipitación del car-
bonato a través de su metabolismo. Por lo tanto, las plataformas carbonáticas no pueden 
crecer en cualquier parte y, por lo tanto, no están presentes en lugares en donde existen fac-
tores limitantes para la vida de los organismos bioconstructores. Entre otros, los principales 
factores limitantes son la luz, la temperatura del agua y su transparencia, la cantidad de nu-
trientes y la oxigenación de las aguas. Por ejemplo, a lo largo de las costa suramericana atlán-
tica la sedimentación de carbonato se da prácticamente por todas partes excepto en la desem-
bocadura del río del Amazonas, esto es debido a la intensa turbidez del agua en esa zona 
(Carannante et al., 1988). Son ejemplos actuales de plataformas carabonatadas espectaculares, 
los Bancos de Bahamas (que alcanzan aproximadamente los 8 km de espesor), la península del 

Figura 17.21. Los principales procesos de sedi-
mentación de las plataformas carbonáticas. Mo-
difi cada de Tucker, 1985.
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Yucatán, la Gran Barrera de Arrecifes de Australia y los atolones de las Maldivas e incluso gran 
parte de la península de la Florida, estando todas confi nadas a las latitudes tropicales.

Entre los muchos trabajos y tratados aparecidos a fi nales del siglo pasado y en lo que lle-
vamos de este en los que se hacen recopilaciones y puestas al día sobre los sistemas de plata-
forma carbonática se podrían destacar los siguientes: Belopolsky y Droxler (2003); Boggs 
(2006); Bosence y Wilson (2003a); Burchette y Wright (1992); Crevello et al. (eds.) (1989); 
D. Emery (1996); P. Enos (1983); Harris y Kowalik (1994); Walker y James (eds.) (1992); 
Kendall y Schlager (1981); Leeder (1982, 1999); Mas y Alonso (1989); James y  Kendall 
(1992); James (1984); McLlreath y James (1984); Nichols (1999); Pomar (2001a y b); Pratt 
et al. (1992); Prothero y Schwab (2003); Read (1985); Scoffi  n (1987); Schlager (2003); Scho-
lle et al. (eds.) (1983); Sellwood (1984); Shinn (1983); Tucker y Wright (1990); Tucker et al. 
(eds.) (1990); Wright y Burchette (1996).

TIPOS DE PLATAFORMAS

El esquema clásico de clasifi cación

Atendiendo fundamentalmente a su morfolo-
gía se pueden establecer dos grandes grupos de 
plataformas carbonáticas (Read, 1985): platafor-
mas-lagoon y rampas (fi gura 17.22).

Plataforma-lagoon

Las plataformas-lagoon (shelf-lagoon o rim-
med shelf ) son plataformas someras cuyo borde 
externo, que está agitado por el oleaje, viene mar-
cado por un pronunciado incremento de la pen-
diente (desde pocos grados a más de 45°). Presen-
tan un cinturón o barrera semicontinua o continua 
a lo largo del margen de la plataforma (arrecifes, 

bajíos o islas) que protege a un lagoon tranquilo de las corrientes y el oleaje. Un buen ejemplo 
actual de este tipo de plataformas lo tenemos en la Gran Barrera de arrecifes de Australia.

Dentro de las plataformas-lagoon se pueden diferenciar varios tipos en función del margen 
que presentan (Read, 1982):

Plataformas-lagoon con margen de acreción o deposicional (fi gura 17.23a)

Muestran tanto apilamiento de sedimento hacia arriba (acreción vertical) como del margen 
hacia afuera (progradación) (up-building y out-building). En el margen no suelen presentar 
escarpes pronunciados y generalmente muestran una relación progradante (fi guras 17.24 y 
17.25) entre las facies de arrecifes, talud, pie de talud y cuenca (offl  ap).

Desde tierra fi rme hacia la cuenca presentan básicamente los siguientes cinturones de facies:

• Siliciclásticos costeros, carbones o evaporitas, llanuras de marea carbonáticas y wackes-
tones y mudstones submareales del lagoon, así como a veces montículos de fango en el 
lagoon. Las secuencias son generalmente cíclicas y de somerización.

• Calcarenitas esqueléticas u oolíticas con estratifi cación cruzada en la parte externa de la 
plataforma, parches arrecifales (patch reef ). Las calcarenitas son más fangosas hacia tierra 
fi rme.

Gran agitación
por el oleaje Plataforma

Margen de la plataforma

PLATAFORMA-LAGOON
(Plataforma orlada, «Rimmed Platform»)

RAMPA CARBONATADA (Ahr, 1973)

Figura 17.22. Rampa versus plataforma-lagoon. Modifi cada de Wilson, 1975.
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c) 
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Figura 17.23. a) Bloque diagrama de una plataforma-lagoon con margen de acreción. b) Bloque diagrama de una plataforma-lagoon con 
margen de bypass de tipo escarpe. c) Bloque diagrama de una plataforma-lagoon con margen de bypass de tipo pendiente con barrancos. 
d) Bloque diagrama de una plataforma-lagoon con margen erosional. Modifi cada de Read, 1982.

Figura 17.24. Clinoformas a gran escala (calcarenitas, brechas y 
megabrechas) del talud asociado al margen de una plataforma de 
edad Ladiniense (Triásico medio), nótese la progradación del bor-
de de la plataforma de izquierda a derecha. Vista panorámica de 
la sección del Rosengarten en los Alpes Dolomitas.

Figura 17.25. Complejo arrecifal de Llucmajor: el arrecife coralino 
ha progradado sobre los depósitos de talud (principalmente calca-
renitas de Halimeda) en el margen de una plataforma de edad 
Mioceno superior. El talud corresponde a la zona blanquecina de 
la  parte inferior del acantilado, el arrecife a la zona gris con gran-
des oquedades de la zona superior y la parte mas alta correspon-
de a depósitos de lagoon. Acantilados de Cap Blanc en el litoral 
SO de la Isla de Mallorca.
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• Carbonatos arrecifales del borde de la plataforma, calcarenitas esqueléticas y ruditas 
procedentes de los arrecifes. Los arrecifes generalmente presentan zonación con respecto 
a la profundidad (James, 1979c; Pomar et al., 1985).

• Calcarenitas de periplataforma o de pendiente, brechas y algunas capas de caliza hemi-
pelágica, bloques exóticos, slumps y montículos de talud. Estratifi cación inclinada típi-
ca a gran escala.

• Turbiditas del pie de talud, lutitas y brechas en manto o canalizadas (sedimentos de 
fl ujos de gravedad).

• Fangos calcáreos pelágicos y hemipelágicos, turbiditas distales y lutitas.

El Turoniense superior de la Meseta Norcastellana constituye un buen ejemplo de este tipo 
de plataformas (Alonso y Floquet, 1982). En él, el cinturón costero estaba situado en la posi-
ción del actual Sistema Central, en las provincias de Segovia y Guadalajara, y el cinturón 
arrecifal en la posición del Ebro (fi gura 17.26). Otro muy buen ejemplo de una plataforma-
lagoon lo constituye el Mioceno superior de Mallorca (Pomar, 1991, 2001a).

Figura 17.26. Confi gu-
ración de la plataforma 
Norcastellana. a) Plata-
forma inundada durante 
el Turoniense inferior. 
b) Plataforma-lagoon 
durante el Turoniense 
medio-superior. Modifi -
cada de Alonso y Flo-
quet, 1982.
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Plataformas-lagoon con margen de bypass

Se dan en zonas donde la rapidez de acreción vertical (up-building) se iguala con la eleva-
ción relativa del nivel del mar. El efecto de bypass puede estar asociado con un escarpe mar-
ginal (fi gura 17.23b) o con un talud o pendiente abarrancada de bypass (fi gura 17.23c).

Plataformas-lagoon con margen erosional (fi gura 17.23d).

Se caracterizan por la erosión lateral del escarpe, quedando al descubierto por debajo de 
las facies de borde de la plataforma, facies perimareales cíclicas.

Rampa

El término de rampa (ramp) fue introducido por Ahr en 1973 para diferenciar este tipo 
de plataformas abiertas de las plataformas clásicas (shelf ), denominadas posteriormente por 
Ginsburg y James en 1974 rimmed shelf (plataformas-lagoon).

Son plataformas suavemente inclinadas (generalmente menos de 1°) en las que las facies 
someras agitadas por el oleaje de la zona costera pasan hacia mar abierto, sin ruptura de pen-
diente marcada, a depósitos profundos de poca agitación (fi guras 17.22 y 17.27).

No están protegidas por barreras físicas, por eso las zonas someras costeras están sometidas 
al infl ujo de olas, corrientes oceánicas y mareas (complejos de bajíos bioclásticos u oolíticos-
pelletoidales). De este tipo plataformas Burchette y Wright en 1992 hicieron quizás una de 
las más detalladas revisiones.

El Cretácico superior de la Península Ibérica constituye un buen ejemplo de este tipo de 
plataformas, concretamente el Santoniense-Campaniense (Alonso et al., 1987, 1993) (fi gu-
ra 17.28). Otros buenos ejemplos de rampas se registran en el Jurásico superior de la cordille-
ra Ibérica (Alonso y Mas, 1990; Aurell y Meléndez, 1993; Bádenas y Aurell, 2001a y b) y el 
Mioceno superior de Menorca (Pomar, 2001b; Pomar et al., 2002).

Las plataformas carbonáticas de tipo rampa se dividen a su vez en función de la pendien-
te, en dos tipos (Read, 1982): rampas homoclinales y rampas con ruptura de pendiente distal.

Rampas homoclinales (fi gura 17.27a)

Presentan pendientes relativamente uniformes (aprox. 1 m/km) hacia la cuenca y carecen 
generalmente de depósitos de gravedad y slumps en las facies de aguas profundas.

Desde tierra fi rme hacia la cuenca suelen presentar la siguiente disposición de facies:

• Clásticos costeros, carbonatos cíclicos correspondientes a complejos mareales, carbones 
o evaporitas, que pasan hacia mar adentro a calcarenitas bioclásticas, oolíticas o pelle-
toidales en una franja costera o normalmente a través de un lagoon a mantos y bancos 
más externos de calcarenitas esqueléticas oolíticas o pelletoidales y pequeñas construc-
ciones.

• Zona de gran agitación pegada a la costa con calcarenitas bioclásticas peloidales u oolí-
ticas (bajíos, deltas mareales). Rampa somera con bancos y mantos de calcarenitas y 
construcciones locales siempre someras. Entre los bancos se dan wackestones/mudstones, 
a veces con sílex. Generalmente estos bancos pueden constituir barreras continuas de-
jando hacia tierra adentro en la franja anterior un lagoon bien desarrollado (Read, 1985).

• Rampa profunda. Calizas wackestone y mudstone arcillosas con organismos diversifi ca-
dos de fauna marina abierta que se conservan como fósiles enteros; calizas nodulares 
relacionadas con cementaciones tempranas, compactación y disolución por presión; tem-
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pestitas con secuencias positivas y bioturbación. También pueden darse construcciones 
aisladas fuertemente cementadas.

• Talud y cuenca profunda. Fangos pelágicos o de borde de plataforma (acarreados de la 
zona somera) alternando con lutitas. Puede presentar pequeños slumps, superfi cies de 
truncación intraformacionales, escasos conglomerados calcáreos de talud y turbiditas.

Las rampas homoclinales son raras en el Holoceno, siendo el golfo Pérsico uno de los po-
cos ejemplos actuales. Sin embargo, en el pasado, este tipo de plataformas tuvieron importan-
cia, por ejemplo durante el Jurásico (Alonso y Mas, 1990) y Triásico medio (López Gómez et 
al., 1993) en la Placa Ibérica.

Calcarenita
peloidal

Llanuras de marea
cíclicas

Llanuras de marea
cíclicas

Fangos calcáreos
de Lagoon

Rampa profunda
caliza nodular, marga

Biconstrucciones
de Talud

Fango de
pendiente
y cuenca

Rampa profunda
caliza/marga

Bajíos, calcarenita

Base
de oleaje

Base
de oleaje

Rampa somera
bioconstrucciones/bajíos,
calcarenita esquelética,
colítica, peloidal

Pendiente, caliza/marga,
brechas, calcarenita gradada y fango

PENDIENTES
Aprox. 1 m/km (< 1°)

b)      RAMPA CON RUPTURA DE PENDIENTE DISTAL    

a)      RAMPA HOMOCLINAL    

Figura 17.27. a) Bloque diagrama de una rampa carbonática homoclinal; b) bloque diagrama de una rampa con 
ruptura de pendiente distal. Modifi cada de Read, 1982.
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Rampas con ruptura de pendiente distal (fi gura 17.27b).

Tienen mezcla de las características de las rampas (bajíos próximos a la costa, facies fi nas 
por debajo del nivel de base del oleaje) y de las plataformas-lagoon (facies de pendiente con 
abundantes slumps, megabrechas, etc.). La diferencia con estas últimas estriba en que la rup-
tura de pendiente no está como en aquéllas en el límite de acción del oleaje, sino kilómetros 
más adentro siempre por debajo de este límite, por lo tanto las brechas del talud no tienen 
clastos de las facies someras.

Los cinturones de facies en la rampa somera son iguales que los que presenta la rampa 
homoclinal. A partir de esta zona próxima a la costa, hacia mar adentro presenta la siguiente 
distribución de facies:

• Rampa profunda, por debajo del nivel de base del oleaje. Calizas wackestone/mudstone 
nodulares, bioturbadas y arcillosas con comunidades bióticas de mar abierto. En las 
partes distales puede presentar slumps, brechas y calcarenitas alóctonas.

• Facies de pendiente o talud y margen de la cuenca profunda. Calizas mudstone no bio-
turbadas y laminadas que pueden ser arcillosas. Abundantes superfi cies de truncación 
intraformacionales, slumps, brechas y algunas intercalaciones de calcarenitas alóctonas 
(turbiditas y contouritas).

Este tipo de plataformas pueden producirse como resultado de la inundación de platafor-
mas-lagoon. Un ejemplo actual lo constituye la plataforma que se extiende al oeste de la pe-
nínsula de Yucatán, aunque ésta se encuentra en un estadio incipiente de su desarrollo.

Otros tipos de plataformas

Además de los tipos de plataformas vistos anteriormente, otros autores introducen otros 
tres más: plataformas epicontinentales, plataformas aisladas y plataformas inundadas (Read, 
1982; Tucker, 1991).

Progradación

ContinentalLitoral
Marino

proximal
Villarcayo

NO

a)

Continental
Valencia

SE

Umbral central

b)

Figura 17.28. Confi guración de las plataformas durante el ciclo senoniense en el Estrecho Ibérico. a) Rampas en 
el Santoniense-Campaniense, b) Emersión y generalización de los medios continentales en el Maastrichtiense. 
Modifi cada de Alonso et al., 1987.
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Plataformas epicontinentales

Las plataformas epicontinentales carbonáticas corresponden a áreas cratónicas planas y muy 
extensas (de 102 a 104 km) que están cubiertas por un mar somero con sedimentación carbo-
nática dominante (fi gura 17.18). Hacia el océano, una plataforma epicontinental puede estar 
bordeada por un margen que puede tener tanto una pendiente suave (tipo rampa) como 
abrupta (tipo plataforma-lagoon). El margen puede estar orlado por arrecifes barrera y bajíos 
calcareníticos. Sin embargo, este margen, a diferencia de lo que ocurre en las plataformas-la-
goon, no es una parte esencial de la plataforma epicontinental, la cual tiene su propio sistema 
particular de condiciones de sedimentación no controlado directamente por la presencia o no 
de una barrera física en el margen. En su mayor parte están dominadas por facies someras 
submareales-intermareales de poca agitación, siendo características las secuencias de someriza-
ción de llanuras de marea.

No existen buenos ejemplos actuales de plataformas carbonáticas epicontinentales, al me-
nos de las dimensiones de las que se dieron en el pasado (p. ej., en el Cretácico superior, 
Alonso et al., 1993), sin embargo el interior del Gran Banco de Bahamas y la bahía de Flori-
da pueden ser considerados como análogos actuales en cuanto a sus condiciones. Las platafor-
mas epicontinentales pueden presentar en su interior cuencas de aguas profundas que quedan 
rodeadas por rampas y plataformas-lagoon.

Plataformas aisladas (fi gura 17.29a)

Son plataformas someras aisladas que se encuentran separadas de las plataformas continen-
tales y rodeadas por aguas profundas (desde centenares de metros hasta 4 km de profundidad).

Pueden tener márgenes de pendiente suave (tipo rampa) o de pendiente abrupta (tipo 
plataforma-lagoon), siendo el segundo caso el más frecuente en la actualidad. Cuando su mar-
gen es abrupto, éste puede ser de acreción, de bypass o erosional.

Este tipo de plataformas parecen desarrollarse sobre horsts en plataformas fracturadas y 
rápidamente subsidentes de márgenes continentales extensivos (pasivos o de tipo atlántico). El 
mejor ejemplo actual de este tipo de plataformas son los Bancos de las Bahamas. En el regis-
tro geológico existen buenos ejemplos en algunas plataformas cretácicas de tipo urgoniano, 
como las de la Región Cantábrica española (fi gura 17.30), la Provenza y la costa este de Méxi-
co; y también en las plataformas triásicas de los Alpes Dolomitas (fi gura 17.31).

Plataformas inundadas (fi gura 17.29b)

Cuando la subsidencia o la elevación del nivel del mar es mayor que la acreción vertical 
en cualquier tipo de plataforma, ya sea rampa, plataforma-lagoon o aislada, ésta se inunda. 
Cuando la inundación se realiza de forma incipiente generalmente permanece en la zona fó-
tica, dando lugar a una plataforma abierta con carbonatos (o alternancia de lutitas y carbona-
tos) por debajo del nivel de base del oleaje. Las facies de alta energía quedan así exclusivamen-
te restringidas a una estrecha franja junto a la costa. Sin embargo, cuando la plataforma 
alcanza una mayor profundidad ya sea en su totalidad o en las partes más externas de una 
plataforma inundada de forma incipiente, y queda por debajo de la zona fótica, tiene lugar el 
depósito de facies hemipelágicas o pelágicas de cuenca que recubren facies someras de la an-
tigua plataforma que ha sido inundada. Pueden también desarrollarse secuencias condensadas 
con numerosos hardgrounds, discontinuidades estratigráfi cas submarinas o sedimentos quími-
cos (hierro, manganeso, fosforita, sulfuros).

En general la inundación causa una rápida traslación hacia tierra fi rme de las facies de 
plataforma somera. La transición vertical entre las facies de plataforma somera y las facies 
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Figura 17.29. a) Bloque diagrama de una plataforma aislada; b) bloque diagrama de una plataforma inundada. 
Modifi cada de Read, 1982.
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Figura 17.30. Plataformas aisladas urgonianas en la cuenca Vasco-Cantábrica. Modifi cada de Rat, 1982.
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de aguas más profundas correspondientes a la 
fase de inundación puede ser abrupta o gra-
dual y en general suele estar marcada por una 
facies transgresiva de alta energía (calcarenitas 
o conglomerados calcáreos) desarrollada sobre 
la plataforma previa. Cuando la inundación 
se produce después de un marcado descenso 
del nivel del mar, la capa transgresiva calcare-
nítica puede yacer en ruptura sedimentaria 
sobre calizas con pedogénesis, caliches o es-
tructuras vadosas. Sin embargo cuando la 
inundación se produce después de una some-
rización hasta niveles mareales, las calcarenitas 
o gravas calcáreas basales yacen sobre carbo-
natos de llanura de marea con pocas eviden-
cias de alteración subaérea. Después de la 
inundación, la progradación y acreción verti-

cal pueden retornar la plataforma a su situación original (plataforma-lagoon o rampa).
En cierto modo la plataforma que se extiende al Este de península de Yucatán, que mor-

fológicamente representa una rampa con ruptura de pendiente distal, en cuanto al tipo de 
sedimentación que soporta (delgado lecho incipiente de biocalcarenitas) cabría considerarla 
como una plataforma inundada.

La inundación de las plataformas carbonáticas plantea un importante problema: en ellas, el 
potencial de acreción vertical (upbuilding) es generalmente mayor que la subsidencia tectónica 
o el ascenso del nivel del mar, lo que implicaría que en principio sería difícil que se dieran ca-
sos de inundación. Esta paradoja ha sido discutida en detalle por Schlager (1981) y Kendall y 
Schlager (1981), quienes señalan que las plataformas carbonáticas y en especial los arrecifes 
avanzan con una velocidad de 1-10 m/1.000 a., mientras que a largo plazo, por término medio, 
la subsidencia tectónica de las plataformas generalmente es de 1-10 cm/1.000 a. en márgenes 
pasivos y de unos 50 cm/1.000 a. en cuencas marginales de márgenes activos. Estas tasas de 
subsidencia normalmente son ampliamente superadas por el potencial de acreción de los arre-
cifes y en general de las comunidades bióticas de las plataformas. Por otro lado, la acreción 
vertical de los arrecifes puede ser equivalente al ascenso eustático del nivel del mar, que puede 
alcanzar varios metros/1.000 a. De lo anterior se deduce, por tanto, que la inundación de una 
plataforma carbonática normalmente requiere pulsos de subsidencia o ascensos del nivel del 
mar mucho mayores que la media, o un fuerte stress en las comunidades bióticas residentes 
provocado por cambios ambientales o climáticos que hacen caer bruscamente su productividad.

La importante transgresión del Cretácico medio que se manifi esta en la cordillera Ibérica, 
provee interesantes ejemplos de inundación de plataformas carbonáticas. Esta transgresión se 
realizó en sucesivos impulsos, cada uno de los cuales se ajusta al siguiente esquema: Inundación 
con dramática ralentización de la sedimentación (desarrollo de hardgrounds), llegada brusca 
de aportes terrígenos que producen una rápida colmatación y, fi nalmente, estabilización y 
progradación de la plataforma carbonática. En este ejemplo, se considera que el factor anó-
malo decisivo que controla las sucesivas inundaciones de la plataforma es el control tectónico, 
manifestado por pulsos de fuerte subsidencia que incrementan notablemente el efecto general 
del eustatismo positivo de esta etapa (Alonso et al., 1985).

Por el contrario, el control eustático parece ser el factor dominante en la creación de una 
amplia plataforma inundada durante el Turoniense inferior en la Meseta Norcastellana según 
Alonso y Floquet (1982) (fi gura 17.26b).

Figura 17.31. Ejemplo de plataforma aislada de edad Ladiniense (Triásico medio). 
Panorámica del Grupo Sella en los Dolomitas del norte de Italia.
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Otro planteamiento para la clasifi cación de las plataformas

La clasifi cación de las plataformas carbonáticas expuesta en el apartado anterior se basa 
tanto en las características morfológicas de las mismas como en su perfi l deposicional, su ta-
maño o el hecho de que estén o no aisladas (fi gura 17.18), aunque no se tiene en cuenta 
ningún factor genético como el régimen hidraúlico, la temperatura, la salinidad, la disponibi-
lidad de nutrientes, el contenido en oxígeno, los factores ecológicos o la evolución biológica 
con el tiempo. Sin embargo en las plataformas carbonáticas el sedimento se genera en la pro-
pia cuenca, al contrario que en las siliciclásticas, por lo que su generación depende de las 
condiciones oceanográfi cas y de la actividad biológica (que ha variado a lo largo del tiempo), 
que además pueden modifi car las características del sedimento. Por esta razón Pomar (2001a 
y b) ofrece un planteamiento genético para la formación y clasifi cación de las plataformas 
carbonáticas que tiene en cuenta estos factores y que ayuda a identifi car los factores esenciales 
que controlan los perfi les deposicionales y la distribución de las facies (fi gura 17.32a y b). De 
este modo, los cambios en las condiciones ambientales (nutrientes, temperatura, oxígeno, etc.) 
afectan el sistema biológico y la evolución biológica y pueden producir cambios en el sistema 
biológico y en el tipo de plataforma.

En las plataformas carbonáticas la producción de carbonato depende en gran parte de los 
organismos bentónicos cuyo desarrollo depende directa o indirectamente de la fotosíntesis y, 
por tanto, de la penetración de la luz en el agua. De hecho, en los sistemas actuales la máxima 
producción de carbonato se produce en aguas someras, cálidas y de baja turbidez y esta pro-
ducción disminuye con la profundidad porque disminuye la cantidad de luz y la temperatura 

Figura 17.32. a) Gráfi co que muestra la 
producción de carbonato versus los gra-
dientes batimétricos de los principales 
grupos de organismos en función de su 
dependencia a la penetración de la luz 
en la columna de agua. La biota eufótica 
vive en aguas someras con buenas con-
diciones de luz. La biota oligofótica pue-
de habitar en ambientes con bajos nive-
les de luz tanto en zonas someras con 
poca luz como en zonas profundas. La 
biota fotoindependiente no requiere luz 
y puede vivir en cualquier ambiente de-
pendiendo de otros factores limitantes. 
Tamaños de los clastos: f: fango, a: are-
na fi na, A: arena gruesa, g: gravas, b: 
bloques, cb: calizas biocostruidas. Modi-
fi cada de Pomar, 2001. b) Dispersión y 
acumulación de carbonatos dependiendo 
de la interacción entre el tamaño de los 
clastos, el lugar de producción y la com-
petencia hidráulica. b1) Los clastos de 
tamaño más fi no que se producen en la 
zona somera agitada son transportados 
hacia el talud. Sin embargo, el sedimen-
to más grueso producido en la zona so-
mera permanecerá en esa zona construi-
rá un relieve deposicional por encima del 
nivel de base del oleaje. b2) Los sedi-
mentos carbonáticos producidos en las 
zonas más profundas de escasa agita-
ción permanecerán en su mayor parte en 
esa zona construyendo un relieve depo-
sicional hasta que se llegue al nivel en 
el cual, dependiendo de la competencia 
hidráulica, las partículas comenzarán a 
moverse y a ser transportadas. Modifi ca-
da de Pomar, 2001a.
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(Wilson, 1975; Bosscher and Schlager, 1992). Esta dependencia de la luz permite clasifi car a 
los organismos bentónicos en tres grandes grupos:

• Eufóticos: Son los organismos (autótros y mixótrofos) que necesitan gran cantidad de 
luz para vivir, por lo que se desarrollan en aguas someras (en la zona fótica) bien sean 
agitadas o tranquilas. Las algas verdes y los corales hermatípicos son los grupos actuales 
más característicos.

• Oligofóticos: Son los organismos (mixótrofos y autótrofos) que pueden desarrollarse en 
zonas con poca luz (zona oligofótica), independientemente de la profundidad. Los gru-
pos actuales más característicos son las algas rojas y gran parte de los foraminíferos ben-
tónicos de gran tamaño.

• Fotoindependientes: Son los organismos heterótrofos que no requieren luz para vivir, 
por lo que pueden desarrollarse en cualquier ambiente. Los briozoos, moluscos, crinoi-
des, braquiópodos y esponjas son exponentes actuales de este grupo.

Pomar (2001a) propone que la selección y dispersión de los carbonatos se puede conside-
rar si se tiene en cuenta la interacción entre el tamaño, la forma y la densidad relativa de los 
clastos (fragmentos esqueléticos y no equeléticos) con la energía hidraúlica.

De este modo los esqueletos y fragmentos esqueléticos de gran tamaño (cantos o bloques) 
y los armazones rígidos esqueléticos que se producen en la zona somera eufótica de alta ener-
gía (como los de los corales y los rudistas) pueden resistir la acción del oleaje y pueden crecer 
por encima del nivel de base del oleaje y generar un relieve deposicional. Los componentes 
esqueléticos más pequeños, sin embargo, serán transportados a zonas más profundas y se acu-
mularán en un talud deposicional (fi gura 17.32b). Los organismos oligofóticos (algas rojas, 
grandes foraminíferos) e incluso los foto-independientes (como los briozoos, eponjas, crinoi-
des, etc.) pueden producir clastos hasta de tamaño grava en zonas por debajo del nivel de base 
del oleaje. En este lugar incluso el sedimento más fi no puede quedar retenido, dando lugar a 
facies mudstone y wackestone mal seleccionadas hasta que se llega al nivel en el que, de acuer-
do con la competencia hidraúlica, las partículas comienzan a moverse y a seleccionarse produ-
ciéndose los packstone o grainstone (fi gura 17.32a y b).

Así, según los organismos que predominen y donde se desarrollen (zona eufótica, oligofó-
tica o afótica) se van a producir los distintos tipos de perfi les deposicionales de las plataformas 
carbonáticas que pueden tener un amplio espectro de perfi les entre dos miembros extremos: las 
plataformas-lagoon (rimmed) y las rampas homoclinales (fi guras 17.18, 17.23, 17.27 y 17.33). 
Para poder explicar esta gran variabilidad se pueden hacer muchos escenarios de interacción 
entre el tipo de sedimento (generado por los distintos tipos de organismos) y la energía hidraúli-
ca, algunos ejemplos de los cuales se explican a continuación (Pomar, 2001a; fi gura 17.33).

Plataformas-lagoon (fl at-topped rimmed shelf)

Este tipo de plataformas se desarrollan cuando organismos eufóticos (como los arrecifes 
de coral actuales) construyen un armazón rígido. Estos organismos se desarrollan principal-
mente en las zonas someras de alta energía (fi gura 17.33), donde los esqueletos de gran tama-
ño y los organismos incrustantes que resisten la acción del oleaje construyen un armazón rí-
gido que se desarrolla en las zonas de mayor agitación y hasta el nivel del mar. El sedimento 
de tamaño más fi no, si no está cementado, será transportado hasta la zona de back-reef o hacia 
zonas más profundas. Dependiendo de la topografía original, el tipo de biota y los cambios 
en el nivel del mar, se puede producir una barrera a lo largo del margen de la plataforma, por 
lo que se puede formar un lagoon por detrás de la barrera y se formará una plataforma-lagoon 



La sedim
entación carbonática en m

ares som
eros: las plataform

as carbonáticas

875

Oligofótica

Oligofótica

Eufótica

Oligofótica

Eufótica

EufóticaPlataforma

Talud

Talud

Transferido

Transferido

In situ +
transferido

In situ +
transferido

In situ +
transferido

In situ +
transferido

Transportado
tras erosión

Transportado
tras erosión

Transportado
tras erosión

Acumulación
in situ

Acumulación
in situ

Acumulación
in situ

Producción
de carbonato

Producción
de carbonato Producción

de carbonato

Competencia
hidraúlica

Competencia
hidraúlica

Competencia
hidraúlica

Producción de
tamaños de grano

Depósito de
tamaños de grano

f a A g b cb

Producción de
tamaños de grano

f a A g b cb

f a A g b cb

Producción de
tamaños de grano

Depósito de
tamaños de grano

f a A g b cb f a A g b cb

Depósito de
tamaños de grano

f a A g b cb

P
ro

fu
n

d
id

a
d

P
ro

fu
n

d
id

a
d

P
ro

fu
n

d
id

a
d

Producción de
tamaños de grano

Depósito de
tamaños de grano

f a A g b cbf a A g b cb

P
ro

fu
n

d
id

a
d

P
ro

fu
n

d
id

a
d

P
ro

fu
n

d
id

a
d

P
ro

fu
n

d
id

a
d

P
ro

fu
n

d
id

a
d

PLATAFORMAS ADOSADAS

Techo plano

Rampas

Arrecife

Transferido

Cuenca poco
profunda

Acumulación
in situ

Rampa
profunda

Rampa
homoclinal

Rampa homoclinal

Rampa con
ruptura de pendiente 

distal

Plataformaabierta no orlada

Plataforma
lagoon

Rampa
Somera

Rampa de mayor
pendiente

Figura 17.33. Principales tipos de plataformas carbonáticas existentes entre los dos miembros extremos de plataformas adosadas (las plataformas-lagoon y las rampas homoclinales). 
También están representados para cada uno de los tipos los gráfi cos de dispersión y acumulación de carbonatos dependiendo de la interacción entre el tamaño de los clastos, el lugar 
de producción y la competencia hidraúlica. Modifi cada de Pomar, 2001a.
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(fi gura 17.33). La barrera, rígida, que se forma en el margen de la plataforma puede estar 
formada por esqueletos orgánicos que construyen un armazón (como los corales, rudistas y 
estromatopóridos), por cementación química o bioinducida o por ambos (fi gura 17.25).

Plataformas abiertas (no orladas) de techo plano (fl at-topped non rimmed shelf)

Este tipo de plataformas se desarrollan cuando se desarrollan organismos en la zona eufó-
tica que que viven en sustratos blandos (como los rudistas y corales) y que producen partícu-
las de tamaño grava (fi gura 17.33). Dependiendo del régimen hidraúlico, los biclastos de ta-
maño arena pueden ser transportados hacia el talud deposicional mientras que los bioclastos 
de tamaño grava se quedarán en el techo de la plataforma. Estos bioclastos de gran tamaño 
actúan principalmente como una zona de disipación de la energía hidraúlica, por lo que se 
desarrollará una plataforma abierta de techo plano (comunes en el Cretácico superior) que 
puede tener en su margen pendientes de hasta 10°.

Rampas con ruptura de pendiente distal

Estas plataformas se forman cuando se desarrollan organismos productores de partículas 
de tamaño grava en la zona más profunda oligofótica, como puede ser el caso de las algas ro-
jas y foraminíferos bentónicos de gran tamaño (fi gura 17.33). En este contexto los compo-
nentes esqueléticos de tamaño más fi no que se producen en la zona más somera y eufótica 
pueden quedar depositados en esas zonas más someras hasta llegar al perfi l de equilibrio de la 
plataforma, pero entonces serán transportados hacia zonas más profundas en respuesta a las 

tormentas y las corrientes. Los bioclastos de 
tamaño grava que se producen en la zona 
oligofótica, por su parte, se quedarán acumu-
lados in situ siendo solamente episódicamen-
te movidos por las corrientes o durante tor-
mentas excepcionales. De este modo, el 
principal lugar de depósito estará localizado 
en la zona oligofótica, a la profundidad par-
ticular en la que esos organismos se desarro-
llaran, formándose una pendiente como re-
sultado de la acumulación de los esqueletos 
producidos in situ de tamaño grava y los 
componentes de grano más fi no transporta-
dos desde la zona eufótica más somera (fi gu-
ra 17.34). El ángulo de la pendiente depen-
derá de la fábrica del sedimento y la 
intensidad y frecuencia de las tormentas.

Rampas homoclinales

Estas plataformas se forman cuando se desarrollan organismos productores de fango y 
partículas de tamaño fi no. En este caso el sedimento que se produce en la zona somera eufó-
tica es facilmente transportado hacia zonas más profundas pero el sedimento producido en la 
zona oligofótica o afótica (dependiendo de la profundidad a la que se encuentre el nivel de 
base del oleaje) puede quedar prácticamente in situ (fi gura 17.33), aunque las corrientes de baja 
velocidad pueden mover las partículas más fi nas a zonas más profundas. Como el ángulo de 
reposo del sedimento fi no es muy pequeño (Kenter, 1990) el resultado es el desarrollo de una 

Figura 17.34. Clinoformas del talud de una rampa con ruptura de pendiente distal 
de Edad Tortoniense que estaba fuertemente controlada por el crecimiento de algas 
rodofíceas. Acantilados en el litoral oriental de la Isla de Menorca.
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rampa homoclinal cuya pendiente dependerá del tamaño de grano. En cualquier caso, el trans-
porte de carbonato hacia la cuenca producirá una pequeña protuberancia en la zona de la 
rampa media como resultado del incremento de la tasa de sedimentación en esta zona. De-
pendiendo de la energía hidraúlica y los procesos de disipación de la energía en la zona domi-
nada por la fricción de las olas, los componentes más gruesos se pueden acumular en las zonas 
más someras como depósitos de bajíos o playas.

Esté enfoque genético ayuda a identifi car los factores esenciales que controlan los perfi les 
deposicionales y la distribución de las facies y ayuda a detectar la necesidad de mejorar los 
modelos de plataformas carbonáticas, su desarrollo y su evolución. Este análisis genético reve-
la: 1) el rol signifi cativo ejercido por las asociaciónes biológicas; 2) cómo el espectro de las 
plataformas carbonáticas puede resultar de la combinación de diferentes tipos de producción 
de sedimento, el lugar de la producción y la energía hidraúlica. Cambios en las condiciones 
ambientales (nutrientes, temperatura, oxígeno, etc.) afectan el sistema biológico y la evolución 
biológica y producirán cambios en el tipo de plataforma si se altera el modelo de producción 
de carbonato.

EVOLUCIÓN DE LAS PLATAFORMAS CARBONÁTICAS

Según el planteamiento clásico (ver apartado anterior) los diferentes modelos de platafor-
ma que han sido descritos representan los diversos estadios por los que puede pasar una pla-
taforma carbonática durante su evolución, la cual va a estar fundamentalmente condicionada 
por dos factores: la evolución tectónica y el eustatismo.

Read (1982, 1985) ha propuesto diferentes modelos de pauta evolutiva en función de 
cómo varían los anteriores factores condicionantes. Separa básicamente dos líneas evolutivas: 
la correspondiente a márgenes pasivos y la asociada a márgenes convergentes (fi gura 17.35). 
Lógicamente hay que tener en cuenta que en la evolución tectónica, un margen pasivo puede 
pasar a ser convergente, pudiendo así estar ligados los dos tipos de pauta evolutiva.

La situación más normal es que una rampa evolucione a plataforma-lagoon (fi gura 17.36). 
Las rampas se desarrollan frecuentemente sobre la pendiente suave de una plataforma continen-
tal siliciclástica previa (fi gura 17.36.1a). Posteriormente la rampa evoluciona a plataforma-la-
goon, debido a que en la parte interna y somera de la plataforma la producción de carbonatos 
es muy alta frente a la zona externa más profunda. Se produce entonces acreción vertical y 
progradación progresiva (fi gura 17.36.1b). Una nueva entrada de clásticos produce una repeti-
ción del proceso, con creación de una nueva rampa y evolución posterior a plataforma-lagoon.

En etapas de nivel del mar muy alto se desarrollan rampas muy extensas en áreas estables 
y del interior de los continentes (plataformas epicontinentales) (fi gura 17.37.1). Un ejemplo 
lo constituyen las rampas carbonáticas del Cretácico superior en el estrecho ibérico, que in-
cluye la cordillera Ibérica y la Meseta Norcastellana (Alonso et al., 1987, 1992).

La subida paulatina del nivel del mar provocaría la evolución a plataformas-lagoon me-
diante el mecanismo explicado anteriormente (fi gura 17.37.2). Una subida rápida, ocasionaría 
la inundación de estas plataformas dando lugar a veces a bioconstrucciones de gran desarrollo 
vertical (fi gura 17.37.3).

Durante las etapas de extensión cortical, tanto las rampas como las plataformas-lagoon 
pueden fracturarse, dando lugar a plataformas aisladas.

La evolución inversa, de plataforma lagoon a rampa, puede darse o bien por inundación, 
lo que daría lugar a rampas con ruptura de pendiente distal, o bien, en zonas de colisión tem-
prana arco-continente o continente-continente, por el relleno rápido de la cuenca marginal 
(fi gura 17.36.2) que compensaría la alta producción de carbonatos en la zona somera de la 
plataforma.
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Figura 17.35. Evolución de las rampas, plataformas-lagoon, pla-
taformas inundadas y plataformas aisladas en marcos geotectóni-
cos de márgenes pasivos a convergentes. A. Una rampa se desarro-
lla sobre los depósitos siliciclásticos continentales o de plataforma 
de un margen pasivo, y evoluciona a una plataforma-lagoon (B, 
derecha) o a una plataforma aislada (B, izquierda). La plataforma-
lagoon puede ser inundada para dar lugar a una rampa (C) o la 
plataforma-lagoon puede ser progradada por siliciclásticos y, una 
vez que cesen los aportes clásticos, desarrollarse una rampa (D). 
En las cuencas oceánicas, sobre los volcanes oceánicos se pueden 
formar plataformas aisladas y, alrededor de los arcos volcánicos, 
plataformas carbonáticas con complejos arrecifales franjeantes y 
barrera (E). Con la progresiva convergencia, plataformas-lagoon 
previas pueden evolucionar a rampas durante el relleno o levanta-
miento tectónico de las cuencas marginales (F). Generalmente, la 
convergencia (G) se ve acompañada del levantamiento regional de 
la plataforma y el desarrollo de una discordancia, a la que sigue 
la formación de una plataforma continental y el amplio desarrollo 
de una rampa carbonática que se extiende hacia el ante-surco 
(foredeep). Con la convergencia tardía (H) y el desarrollo de ca-
balgamientos a gran escala, el ante-surco se puede rellenar y dar 
lugar a una inversión de la pendiente que provoca el desarrollo de 
una rampa inclinada hacia el cratón. Las plataformas carbonáticas 
que se asociaban a los volcanes oceánicos y los arcos-isla, por 
acreción hacia el margen continental, darán lugar a terrenos exó-
ticos (H). Modifi cada de Read, 1985.

Figura 17.36. 1. Evolución de una rampa a una plataforma-lagoon. 
2. Evolución de una plataforma-lagoon a una rampa con rápido relleno 
de la cuenca marginal. Modifi cada de Read, 1982, 1985.
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Si se tiene en consideración el plantea-
miento genético y más funcional sobre el 
desarrollo de las plataformas carbonáticas 
que propuso Pomar (2001a y b), las pautas 
evolutivas antes señaladas sólo se cumplirían 
cuando se mantuviesen los condicionantes 
paleoecológicos y bióticos que intervienen 
en la producción del carbonato en la plata-
forma, pero si éstos cambiasen no tendrían 
porqué cumplirse necesariamente esas pau-
tas, por ejemplo, si inicialmente se parte de 
un estadio de rampa homoclinal, mientras 
no haya los condicionantes bióticos y pa-
leocológicos para que prosperen unos orga-
nismos capaces de generar edifi cios biocons-
truidos con armazón rígido no se producirá 
a partir de la rampa inicial el desarrollo de 
una plataforma-lagoon (rimmed) con una 
orla de arrecifes en su margen. 

ELEMENTOS PRINCIPALES DE LAS PLATAFORMAS CARBONÁTICAS 
DE TIPO PLATAFORMA-LAGOON Y DE TIPO RAMPA.
AMBIENTES, SUBAMBIENTES Y FACIES

Elementos principales

Características fundamentales de las plataformas subtropicales tipo 
plataforma-lagoon

En la fi gura 17.38 están representados los elementos principales diferenciados en una pla-
taforma tipo lagoon en base a las observaciones realizadas en los diferentes ejemplos actuales 
más conocidos. En todos ellos la existencia de una barrera de bajíos o bancos de calcarenitas, a 
veces asociados a arrecifes, proporciona una efectiva protección contra el oleaje y las corrientes 

marinas, aunque siguen afectando las mareas y las tormentas.
Detrás de esta barrera aparece una franja protegida de 

anchura muy variable denominada lagoon, en la que la se-
dimentación es predominantemente fangosa. Las llanuras 
de marea, propiamente dichas, se dividen en dos clases: las 
asociadas a la parte interior de los bajíos, que tienen siempre 
una extensión pequeña, y las asociadas a las llanuras coste-
ras de la parte interna del lagoon. Estas últimas son mucho 
mayores y están relacionadas con sedimentos fangosos, es 
decir, poco agitados.

Características fundamentales de las plataformas 
subtropicales tipo rampa

Las rampas constituyen superfi cies inclinadas hacia mar 
abierto que se sumergen sin ruptura pronunciada de pen-
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Figura 17.37. Evolución de las plataformas epicontinentales en áreas estables duran-
te las etapas con nivel del mar alto. Modifi cada de Mas y Alonso, 1989.
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Figura 17.38. Elementos principales de una plataforma-lagoon. 
Modifi cada de James, 1979b.
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diente hasta profundidades de unos 200 m (fi gu-
ras 17.22 y 17.27). Están abiertas a la infl uencia de 
las corrientes marinas (mareales, de tormenta y 
oceánicas) y al oleaje, y se caracterizan por una dis-
tribución de facies en cinturones paralelos, encon-
trándose los de mayor energía hacia la línea de cos-
ta, disminuyendo la misma hacia mar abierto.

En la actualidad no abundan las plataformas de 
este tipo, siendo además los sedimentos que las ca-
racterizan casi en su totalidad relictos. Los ejemplos 
más estudiados son los de Yucatán, oeste de Florida 
y golfo Pérsico. La rampa que se extiende al oeste 
de la península de Yucatán (fi gura 17.39) presenta 
una pendiente suave modifi cada por tres terrazas 
que responden a otros tantos estadios del nivel del 
mar durante la transgresión holocena. Entre los 100 
y los 300 m de profundidad tiene una ruptura de 
pendiente con arrecifes relictos cuaternarios, por de-
lante de los cuales hay una franja de sedimentos 
formados por ooides, peloides y litoclastos (intra-
clastos) relictos también, que están mezclados con 

foraminíferos planctónicos. El interior de la plataforma está tapizado por una capa irregular y 
delgada de calcarenitas formadas mayoritariamente por restos de moluscos: tapiz que va a 
morir en los cordones playeros, principalmente de acumulación de conchas, que forman la 
línea de costa.

La plataforma se desarrolla sobre una antigua superfi cie kárstica y no tiene apenas aportes 
terrígenos debido a la poca altura de las áreas continentales adyacentes. Desde el punto de 
vista morfológico esta plataforma constituiría una verdadera rampa con ruptura de pendiente 
distal, pero en cuanto a la sedimentación holocena desarrollada podría considerarse una pla-
taforma inundada en el sentido de Read (1982).

El otro ejemplo actual interesante es el golfo Pérsico, el cual, topográfi camente, constituye 
una verdadera rampa homoclinal. Sin embargo, aquí concurren unas características especiales 
que contribuyen a modifi car el modelo: la productividad carbonática orgánica es muy limita-
da y en la mayor parte del fondo marino (partes más externas) se desarrolla en la actualidad 
una superfi cie endurecida perforada (hard ground), que soporta una comunidad específi ca 
adaptada a suelos duros y que no es precisamente muy activa como productora de carbonato. 
Como en las partes próximas a la línea de costa hay una alta producción de partículas carbo-
náticas (oolitos), esto hace que se esté originando un desequilibrio, de forma que la parte más 
interna de la plataforma acrece verticalmente dando una topografía positiva relativa con res-
pecto al fondo general del golfo. En realidad el modelo se complica hasta el punto de que 
como ocurre en el área de Trucial, en la línea de costa se desarrolla actualmente una micro 
rimmed platform, es decir, un modelo reducido de plataforma-lagoon (fi gura 17.40). En este 
sentido, para este sector habría que hablar de una rampa con barrera de bajíos oolíticos-pelle-
toidales (Ramp-ooid-pellet barrier complex de Read, 1985.)

Como ya ha sido mencionado al tratar los diferentes tipos de plataformas, dentro de la 
zona somera de una rampa generalmente pueden estar presentes muchos de los elementos 
ambientales ya descritos en las plataformas-lagoon (llanuras de marea, a veces lagoon, bajíos, 
arrecifes). Sin embargo la rampa profunda constituye una zona nerítica y se caracteriza por un 
tipo de sedimentación muy diferente: calizas wackestone/mudstone generalmente arcillosas o 
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Logan et al., 1969.



La sedimentación carbonática en mares someros: las plataformas carbonáticas

881

margas, una comunidad biótica de mar abierto y diversifi cada, restos esqueléticos enteros, 
estratifi cación nodular, hardgrounds, capas de tormenta y bioturbación. En estas zonas pro-
fundas de la rampa se pueden encontrar también montículos de bioconstrucciones aisladas 
fuertemente cementadas.

Ambientes, subambientes y facies

La mayor parte de las rocas carbonáticas que se han formado a través de la historia geoló-
gica están relacionadas con las grandes plataformas epicontinentales. Como se ha visto ante-
riormente, la sedimentación en estas plataformas está condicionada por muy diversos factores, 
hidrológicos, climáticos, orgánicos, tectónicos, etc., que infl uyen muy directamente en la dis-
tribución de facies en el modelo.

Wilson, en 1975, tras un estudio intensivo de gran cantidad de ejemplos de plataformas 
carbonáticas actuales y antiguas, y teniendo en cuenta no sólo los niveles de agitación en la 
plataforma, sino también otros tipos de factores condicionantes, como el clima, construyó un 
modelo estándar que por medio de nueve cinturones de facies trata de refl ejar la distribución 
de facies que se puede producir en una plataforma carbonática cualquiera (fi gura 17.41). Ló-
gicamente en ningún modelo se van a dar todos los cinturones, puesto que existen multitud 
de factores propios de cada ejemplo que pueden alterar el desarrollo y distribución de facies 
(ver apartado anterior). Sin embargo, el modelo de Wilson resulta enormemente útil a la hora 
de predecir las facies en un modelo antiguo, teniendo en cuenta sobre todo que al no tener 
actualmente plataformas comparables a las que existieron en el Paleozoico y Mesozoico, debe-
mos muchas veces recurrir a modelos conceptuales. En cierto modo el modelo de Wilson 
constituye un ejemplo teórico completo de prácticamente todas las facies y posibilidades que 
se encuentran tanto en medios antiguos como modernos. Aunque evidentemente en ningún 
modelo se pueden dar todos los cinturones de distribución, ni siquiera en el mismo orden de 
aparición. Si se comparan las distribuciones de facies de los distintos modelos de plataformas 
carbonáticas establecidos por Read (1982), con los cinturones de facies del modelo de Wilson 
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Zonas
I

Cuenca

II
Plataforma 

abierta

III
Pie de talud

IV
Talud SS

V
Arrecife o 

margen de la 
plataforma

VI
Arenas del 
borde la 

plataforma

VII
Plataforma 

abierta

VIII
Plataforma 
restringida

IX
Llanura 

supramareal 
evaporítica 
(Sabkha)

Nivel de base del oleaje en tormentas
aumenta salinidad

37-45 ppm  > 45ppm

N.b. oleaje normal

N. oxigenación

Nivel de base del oleaje normal

Facies Cuenca (Exuxínica 
o evaporítica).
a) Clásicos fi nos.
b) Carbonatos.
c) Evaporitas.

Plataforma abierta 
(marino nerítico 
abierto).
a) Carbonatos.
b) Lutitas.

Carbonatos del pie 
de talud.
Límite de la plata-
forma profunda.

Talud ss.
a) Sedimentos de 
grano fino con 
deslizamientos.
b) Calcarenitas.
c) Lodos calcáreos.

Arrecife
a) Boundstone.
b) Acumulaciones 
de restos orgánicos 
y fangos.

Calcarenitas del 
borde de la plata-
forma.
a) Bajíos.
b) Islas con dunas.

Plataforma abierta 
(lagoones abier-
tos).
a) Bancos de calca-
renitas.
b) Áreas de wac-
kestone y mudsto-
ne, biohermos. 
c) Áreas con terrí-
genos.

Plataforma restrin-
gida.
a) Wackestone en 
lagoones y bahías.
b) Calcarenitas en 
canales mareales.
c) Lodos calcáreos 
en llanuras ma-
reales.
d) Siliciclásicos fi -
nos intercalados.

Llanura suprama-
real evaporítica.
a) Anhidrita nodu-
lar y dolomita en 
sabkhas.
b) Evaporitas lami-
nadas en ponds.

Litología Pizarras o limos 
oscuros, calizas en 
bancos delgados, 
relleno evaporítico 
en caso de deseca-
ción.

Calizas muy fosilí-
feras intercaladas 
con margas, estra-
tos bien diferencia-
dos.

Calizas de grano 
fino, localmente 
con sílex.

Variable, depen-
diendo de la tur-
bulencia del agua 
en la parte supe-
rior del talud. Bre-
chas y calcarenitas.

Calizas y dolomías 
masivas.

Calcarenitas oolíti-
cas o dolomías.

Variable, carbona-
tos y clásticos.

Generalmente do-
lomías y calizas 
dolomíticas.

Dolomita y anhi-
drita irregularmen-
te laminadas, pue-
den pasar a capas 
rojas.

Organismos Exclus ivamente 
fauna nectónica y 
planctónica, local-
mente abundante 
en los planos de 
estratifi cación.

Organismos con 
concha infaunales 
y epifaunales muy 
diversos.

Restos bioclásticos 
resedimientados 
en su mayor parte 
de las zonas más 
someras.

Colonias y restos 
bioclásticos resedi-
mientados del arre-
cife.

Organismos cons-
tructores de ar-
mazones rígidos 
Comunidades «in 
situ».

Pocos organismos 
autóctonos, la ma-
yor parte resedi-
mentados del arre-
cife. Las conchas 
están generalmen-
te desgastadas por 
abrasión.

Generalmente ca-
rece de fauna de 
mar abierto. Apa-
recen moluscos, 
esponjas, forami-
níferos, algas ver-
des y cianofíceas. 
Patches arrecifales.

Fauna muy limita-
da. Gaterópodos, 
algas (principal-
mente  cianofi ceas), 
foraminíferos (mi-
liódidos) y ostrá-
codos.

Fauna alóctona ex-
cepto las algas for-
madoras de los es-
tromatolitos.

Microfacies 
tipo 
(microfacies 
estándar de 
Wilson)

1. Espiculita.
2. Calcisiltita mi-
crobioclástica.
3. Mundstone y 
wackestone pelági-
cos.

2
8. Wackestone con 
conchas enteras.
9. Wackestone bio-
clástico.
10 .  Packs tone-
wackestone de bio-
clastos con envuel-
tas.

2 y 3
4. Microbrecha o 
packstone bioclás-
tico-litoclástico.

4
5 .  Gra ins tone-
packstone o fl oats-
tone bioclástico.
6. Rudstone arreci-
fal.

7. Bounstone.
11. Grainstone de 
bioclásticos con 
envueltas.
1 2 .  C o q u i n a , 
packstone, grains-
tone o rudstone 
bioclástico.

11, 12
13. Grainstone de 
bioclastos oncoliti-
zados.
14. Lags. Brechas 
erosivas.
15. Oolitos bien 
seleccionados.

8, 9, y 10
16.  Grainstone 
con pellets.
17. Grapestone, 
pelsparita.
18. Grainstone de 
foraminíferos y 
dasycladáceas.

16, 17 y 18
19. Micrita lami-
nada fenestral-pe-
letoidal.
21. Mudstone es-
pongiostrómico.
22. Micrita con 
grandes oncoides. 
23. Micrita pura 
no laminada.
24. Rudstone o 
fl oatstone.

20. Mudstone es-
tromatolítico.
23. Micrita pura 
no laminada. An-
hidrita enterolítica.

Figura 17.41. Esquema general de distribución de facies en el modelo estándar de Willson. Modifi cada de Willson, 1975.
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(1975), se puede observar que cada una de las diferentes facies que se encuentran tanto en una 
plataforma-lagoon como en una rampa, tienen su representación dentro de un cinturón de 
facies en el modelo de Wilson (comparar las fi guras 23, 27 y 29 con el cuadro de Wilson, 
fi gura 17.41).

A continuación se hará un repaso de las características sedimentológicas de los diferentes 
ambientes que se desarrollan en los dos principales tipos de plataformas: plataformas-lagoon 
y rampas.

La zona supramareal y las llanuras de marea

En esta parte marginal de la plataforma se pueden diferenciar cuatro zonas de sedimenta-
ción: zona supramareal, intermareal alta, intermareal media e intermareal baja.

La zona supramareal

Se caracteriza por largos períodos de exposición subaérea y comprende la zona costera si-
tuada por encima del nivel medio de marea alta, sólo afectada por las mareas vivas y de forma 
esporádica por inundaciones producidas por tormentas. La anchura de esta franja es muy va-
riable, pudiendo tener hasta decenas de kilómetros.

Lógicamente, esta zona está fuertemente infl uenciada por el clima y más particularmente 
por la pluviosidad. La larga duración de los períodos de exposición subaérea produce la litifi -
cación de los sedimentos originando frecuentemente grietas y polígonos de desecación, tam-
bién son frecuentes las estructuras «teepees» y las brechas de cantos planos.

En las zonas húmedas se desarrollan marismas, las cuales son constantemente lavadas por 
agua dulce (fi gura 17.42). Los sedimentos predominantes consisten en fangos y limos peletoi-
dales laminados llevados tierra adentro por mareas extraordinariamente altas y tormentas (tem-
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Sedimentos 
de marisma

Calizas pleistocenas

Sedim
entos

del

cinturón canalizado

Llanura intermareal
con canales activos
y abandonados

Charca

Cordón playero
Sedimentos submareales

8 km

Submareal

Figura 17.42. Bloque diagrama esquemático de una llanura mareal de la Isla Andros. Modifi cada de Ginsburg & Hardie, 1975.



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

884

pestitas) y que son luego tapizados por algas. Estos tapices constituyen el alimento de gran 
cantidad de organismos pastadores, como por ejemplo los gasterópodos. Los sedimentos están 
muy frecuentemente perforados bien por raíces de hierbas o manglares, o bien por galerías de 
gusanos y cangrejos. Una estructura muy característica es la fenestral (birdseyes) provocada por 
las burbujas de gas, producto de la descomposición de la abundante materia orgánica, que se 
concentra siguiendo la laminación. Siguiendo a Sinn et al. (1969), se pueden considerar tam-
bién los malecones o diques naturales de los cauces mareales como supramareales (fi gura 17.43). 
En ellos aparece una fi na alternancia, generalmente litifi cada, de sedimentos y tapices de algas, 
siendo igualmente frecuente la estructura fenestral.

En las zonas áridas la sedimentación se caracteriza por la formación de evaporitas, dando 
lugar a las llanuras salinas denominadas sabkhas costeras. Esto se debe a la intensa evaporación, 
por capilaridad, que se produce en toda la llanura provocando la formación de cristales y nó-
dulos de sulfatos dentro del sedimento (fi gura 17.44). A su vez, este proceso provoca un au-
mento relativo de cationes Mg++ respecto a Ca++ (que han sido utilizados en la formación de 
las evaporitas), lo que hace que se produzca una dolomitización temprana de los sedimentos. 
En las superfi cies de las sabkhas puede haber episódicamente lagunas de salmueras (salinas) en 
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ticos de canales mareales, mostrando la relación entre charcas, llanuras intermareales y malecones. Modifi cadas de Shinn et al., 1969.
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las cuales se produce la precipitación de halita y otras sales. La vegetación es muy escasa en 
esta zona y tampoco abundan los organismos, lo cual hace que los sedimentos no estén apenas 
bioturbados (burrows, raíces).

Resumen de las facies características de la zona supramareal

En las zonas supramareales con una evaporación neta muy alta, permanente o temporal, 
se produce la formación de yesos y anhidrita y otros minerales evaporíticos, tanto primarios 
como diagenéticos. El agua del mar inunda la llanura sólo esporádicamente durante las tor-
mentas y llena las lagunas o charcas, evaporándose después y precipitando las evaporitas. La 
evapotranspiración capilar es también importante (sabkhas) y un efecto muy común es la do-
lomitización temprana del aragonito y la calcita preexistentes.

En climas húmedos esta zona suele estar sustituida por la llanura supramareal con marismas 
(fangos laminados y niveles estromatolíticos).

La zona intermareal

Es la zona geográfi ca situada entre los límites de la marea alta y baja y puede ser o bien 
una simple superfi cie inclinada, homogénea, o por el contrario un área muy compleja (fi -
gura 17.45). En el primer caso, característico de zonas áridas, hay pocos canales y casi toda 
la llanura está sometida a la infl uencia de cada marea. En el segundo tipo de llanuras, más 
típicas de zonas húmedas, existen muchos submedios, canales, riachuelos, malecones, charcas 
permanentes y cordones playeros (caso de las Bahamas, fi gura 17.42). Esto ha llevado a Shinn 
et al. (1969) a considerar estos subambientes en función del tiempo de exposición subaérea. 
Por esta razón denomina a todo el conjunto «cinturón de ponds y creeks», considerando los 
canales y las charcas como submareales y los malecones y cordones playeros como supra-
mareales. En las Bahamas, sólo el 60% de la zona geográfi ca situada entre la zona submareal 
y la supramareal es realmente intermareal. Esto supone también, como señalan dichos auto-
res, que se presenten variaciones laterales muy rápidas en el registro geológico (ver fi gu-
ra 17.43).

Recarga por la marea Recarga por la marea

Posible salmuera de reflujo

Marea alta
normal

Marea alta
normal

Sin adición se sedimentos de origen marino

EVAPORACIÓN

Recarga de agua freática

Zona de mezclaRecarga de agua marina

Recarga de agua marina
Nivel freático

Figura 17.44. Diferentes formas de aporte de agua en sabkhas. Modifi cada de Kendall, 1979.
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La sedimentación en la zona intermareal se debe principalmente al efecto de las tormentas 
y mareas vivas, durante las cuales es inundada por una lámina de agua cargada de partículas 
removidas de la zona de la plataforma. Se produce el efecto que Shinn et al. (1969) llamaron 
«del delta al revés», en el cual el mar se comportaría como un río que introduce sedimentos 
tierra adentro, circulando sobre todo a lo largo de los canales.

Los sedimentos de la llanura intermareal presentan sobre todo cuatro hechos fundamen-
tales:

• Presencia de tapices de algas que colonizan fondos estables.
• Laminaciones fi nas irregulares y paralelas.

Desierto

SUBMAREALMARINOABIERTO

SUBMAREALMARINOABIERTO

Cordón playero

ZONA
SUBTROPICAL
ÁRIDA

ZONA
SUBTROPICAL
HÚMEDA

Pequeño canal
mareal

Intermareal

Canal mareal

Charca

Dique natural o
malecón, Levee

Marismas
Algas

Zona supramareal elevada
bien drenada

Yeso

IN
TERMAREAL

SUPRAMAREAL

Anhidrita

Llanura salina
supramareal

SABKHA

Figura 17.45. Bloques diagramas mostrando diversos grados de complicación de la llanura inter y supramareal. 
Modifi cada de James, 1979b.
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• Estructuras fenestrales.
• Grietas de desecación.

Las algas son muy características de esta zona aunque no se presentan de forma igual en 
toda ella, porque están condicionadas por dos factores principalmente: el clima y la presencia 
o ausencia de organismos pastadores. El límite superior de su presencia lo condiciona el clima, 
ya que en las zonas áridas no existen las algas mientras que en las húmedas son muy abun-
dantes. El límite inferior está controlado por los gasterópodos, los cuales se alimentan de ellas. 
Si la salinidad es normal estos organismos proliferan hasta la zona media de la llanura impi-
diendo el desarrollo de tapices más abajo de esta línea, pero si la salinidad es alta se pueden 
encontrar en toda la llanura.

La zona intermareal superior y media

Sus características más importantes desde el punto de vista sedimentario son: sedimentos 
de colores grises y marrones claros, debido a los procesos de oxidación-reducción; estructura 
fenestral muy bien desarrollada; abundancia de cantos planos debidos a la desecación; frecuen-
te litifi cación temprana de los sedimentos; abundancia de grietas de desecación y sedimentos 
gradados (tempestitas).

Desde el punto de vista biológico destaca fundamentalmente la gran abundancia de cia-
nobacterias, cuya distribución morfológica responde al siguiente esquema:

• Parte inferior: grandes tapices con polígonos de desecación.
• Parte media: tapices más fi nos con formas cementadas.
• Parte superior: tapices arrugados y desecados.

Además son abundantes los pequeños tubos de insectos y gusanos, los grandes tubos pro-
ducidos por crustáceos (sobre todo cangrejos y Callianassa) y las perforaciones producidas por 
raíces de plantas halofíticas.

La zona intermareal baja

En las áreas hipersalinas la característica más importante es la gran abundancia de algas, 
particularmente en las charcas permanentes donde proliferan extraordinariamente. Bajo ellas, 
que muchas veces están rotas en polígonos, los sedimentos aparecen de color negro (condicio-
nes reductoras) y alterados por las algas perforantes.

En las áreas de salinidad normal la característica principal es la gran abundancia de fauna, 
lo que hace que los sedimentos aparezcan muy bioturbados y homogeneizados. Los abundan-
tes gasterópodos impiden el desarrollo de las algas, tanto en las charcas como en los canales. 
La gran cantidad de organismos hace que se puedan formar barras esqueléticas y lags de con-
chas en el fondo de los canales.

Resumen de las facies características de la zona intermareal

Constituida esta zona por los canales mareales y sus diques naturales, las charcas perma-
nentes y las llanuras mareales en sentido estricto. Son medios de un alto stress ambiental por-
que las condiciones tan someras y las exposiciones subaéreas frecuentes, provocan cambios 
rápidos de temperatura y de salinidad. Son los estromatolitos formados a partir de tapices de 
colonias de cianobacterias su elemento distintivo y común, a los cuales se asocian frecuentes 
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estructuras fenestrales y grietas de desecación. Los sedimentos provienen en su mayor parte de 
tormentas, arrastrados desde el mar hacia tierra. La cementación temprana es un fenómeno 
común.

El lagoon

El lagoon es un medio submareal protegido y tranquilo, infl uenciado frecuentemente por 
los cambios de temperatura y salinidad. Si está bien comunicado con el mar abierto, la salini-
dad es normal o casi normal, pero en las zonas áridas, la alta evaporación hace que se lleguen 
a alcanzar salinidades de hasta 67%, como, por ejemplo, ocurre en Abu Dhabi, y en las hú-
medas la mezcla con agua dulce hace que se lleguen a alcanzar condiciones salobres. Estas 
condiciones de «alto stress» hacen que la comunidad biótica sea restringida.

La mayor parte de los sedimentos son fangos peletoidales, aunque en zonas donde la in-
fl uencia del oleaje es mayor, se pueden hallar arenas peletoidales y esqueléticas. El fango es 
principalmente de origen algal (Penicillus) (ver fi gura 17.5), aunque en algunos lugares (p. ej., 
en Honduras) también contribuyen a generar fango los coccolitos.

Los principales generadores de pellets son los gusanos poliquetos, los cangrejos y los gas-
terópodos (Cerithium). El lagoon posee una activa infauna, sobre todo de crustáceos (cangre-
jos, Callianassa). Son abundantes las hierbas de mar (Th alassia y Posidonia, esta última en el 
Mediterráneo) que actúan como trampas de partículas sedimentarias (efecto baffl  e) formando 
montículos de fango. La actividad de las cianofíceas es también importante, generando tapices 
que fi jan el sedimento. También se suelen encontrar parches arrecifales, en torno a los cuales 
se acumula sedimento más grueso procedente de su destrucción.

Resumen de las facies características de los lagoones

Cuando se trata de lagoones abiertos y de bahías que se encuentran detrás del borde ex-
terno de la plataforma la comunicación marina es buena, pero se trata de una zona muy so-
mera, muchas veces de unas pocas decenas de metros de profundidad, por lo que puede estar 

sometida a fuertes cambios estacionales (tem-
peraturas, aporte de agua dulce), lo que hace 
que el stress ambiental sea a menudo alto. Sus 
depósitos están formados por fangos calcáreos 
y calcarenitas fangosas, poco lavadas. Son ca-
lizas wackstone y packstone con fauna marina 
normal, generalmente muy bioturbadas. A ve-
ces entre las facies predominantemente micrí-
ticas aparecen intercalaciones de calcarenitas 
(fi gura 17.46) procedentes del cinturón de 
bajíos del borde de la plataforma (mantos cal-
careníticos).

Cuando se trata de lagoones mal comuni-
cados, las condiciones de salinidad de sus 
aguas pueden ser muy variables, la fauna, por 
lo tanto, suele ser restringida, formada por co-
munidades de organismos en general poco di-
versifi cadas. En el caso de alcanzarse condicio-
nes hipersalinas incluso en estos ambientes 
submareales pueden formarse estromatolitos.

Figura 17.46. Ejemplo de facies de lagoon constituidas por calizas micríticas no-
dulares (wackestone-mudstone) y margas bioturbadas con bivalvos, gasterópodos y 
foraminíferos bentónicos. En la parte de la izquierda de la foto (hacia techo) se 
intercala un capa de calcarenitas bioclásticas (packstone-grainstone) interpretada 
como un manto calcarénítico (sand blanket). Área somera y protegida de una pla-
taforma de edad Aptiense de la cordillera Ibérica en la provincia de Valencia.
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Los bajíos

En las áreas próximas al borde de la plataforma y en las bocanas o inlets entre las islas 
barreras o arrecifes, es donde las corrientes mareales y del oleaje alcanzan velocidades mayores, 
ya que son zonas donde se ven restringidas. Por eso, son lugares más favorables para la forma-
ción de oolitos, que junto a otras partículas carbonáticas disponibles (material esquelético, 
pellets), se acumulará dando lugar a bancos y bajíos que adoptan morfologías diversas (fi gura 
17.47A y B).

Ball, en 1967, hace una descripción detallada de los diversos cuerpos calcareníticos 
que aparecen en los bancos de las Bahamas, diferenciando principalmente los cinturones cal-
careníticos del borde de la plataforma (fi gura 17.48) y los cordones mareales lineales. Otros 
cuerpos calcareníticos que se pueden diferenciar en las áreas agitadas de la plataforma son los 
deltas mareales asociados a las bocanas entre islas y los constituidos por las calcarenitas de 
back-reef.

Cinturones calcareníticos del borde de la plataforma (marine sand belts)

Son cinturones constituidos por formas mayores, siendo las más importantes los lóbulos 
de derrame (spillover lobes), que son grandes cuerpos alargados con el eje mayor paralelo a la 
corriente y orientados hacia el lagoon (fi gura 17.49). Se sitúan en el borde de la plataforma, 
donde las corrientes marinas se aceleran. En los bancos de las Bahamas, estos cinturones cons-
tituidos por lóbulos de derrame que bordean la plataforma, alcanzan gran desarrollo (decenas 
de kilómetros); algunos ejemplos son: los de Cat Cay (W. del Great Bahama Bank), Berry 
Islands (N. del Great Bahama Bank) y Lily Bank (N. del Little Bahama Bank).

En cuanto a la morfología de estos lóbulos, su longitud puede alcanzar 1 km y su anchu-
ra 0,5 km Poseen generalmente un canal axial y su parte frontal termina en una pendiente 
pronunciada. En sección se reconoce una estratifi cación a gran escala de morfología convexa 
(fi gura 17.49). Presentan megaripples y ripples sobreimpuestos que refl ejan orientaciones de 
fl ujo y de refl ujo. Se ha podido demostrar que los lóbulos de derrame migran solamente en 
los momentos de tormentas muy fuertes y huracanes. Solamente las formas sobreimpuestas 

Figura 17.47. A: En primer plano se observa el sistema de bajíos calcareníticos de las Islas Berry en el Banco de Bahamas. B: Detalle del 
cinturón de barras lineales oolíticas de la imagen anterior que se encuentra al noreste de la Isla de Andros; obsérvese los lóbulos de derra-
me sobreimpuestos a las barras lineales.
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refl ejan el movimiento diario de las ma-
reas. Al constituir fondos móviles, la fauna 
es en estos lugares muy escasa.

Hacia el interior de la plataforma, es 
decir, hacia el lagoon, los lóbulos pasan a 
los fondos estables formados por agregados 
y fangos fi jados por hierbas (Th alassia) y 
películas de algas que frenan la carga de 
fondo.

Deltas mareales (tidal deltas)

Cuando existen barreras constituidas 
por islas con bocanas (inlets) se forman del-
tas de fl ujo y refl ujo. En estos deltas es fre-
cuente la presencia de lóbulos de derrame 
(spillovers), y, como ocurre en los cinturo-
nes, las formas mayores migran con las tor-
mentas, refl ejándose únicamente las ma-
reas en las formas menores (megaripples y 
ripples). Pueden estar dominados por el 
fl ujo, ejerciendo en este caso mayor con-
trol las tormentas, o dominadas por el re-

fl ujo, como ocurre en la costa de Trucial (golfo Pérsico), donde, controlados por el refl ujo de 
las mareas se desarrollan grandes deltas dirigidos hacia el interior del golfo.

Canales axiales originados por
corrientes de tormenta

SURCO (FESTOON)
(sección)

LÓBULO DE DERRAME
(sección)

A'

A'A

A

Caras de avalancha
convexas, pendientes
pronunciadas

Estratificación convexa

Estratificación cóncava
las capas más modernas
truncan a las más antiguas

Figura 17.49. Morfología de los lóbulos de derrame (spillover lobes). Modifi cada de 
Ball, 1976.

Corrientes
de tormenta predominantes

Megarripples y ripples

Lóbulo de derrame

BIOTURBACIÓN PELLETS OOIDES

Calcarenitas fangosas peloidales bioturbadas

Lóbulo de derrame

Figura 17.48. Bloque diagrama esquemático de un cinturón calcarenítico de lóbulos de derrame en el borde de 
la plataforma de las Bahamas. Modifi cada de Ball, 1976, en Sellwood, 1978.
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En general, los deltas mareales carbonáticos son mucho más estables que los siliciclásticos. 
Este hecho viene condicionado por la rápida litifi cación de las islas que provoca el que las 
bocanas no puedan cambiar de posición, mientras que en el caso de las islas barrera siliciclás-
ticas, éstas migran normalmente de forma constante a consecuencia de las corrientes de deri-
va litoral. Las grandes tormentas y huracanes aportan al lagoon capas de calcarenitas que se 
derraman sobre el fondo dando lugar a lo que se denominan mantos arenosos. Estos mantos 
se asocian tanto con deltas mareales de fl ujo como con cinturones calcareníticos de lóbulos. 
Normalmente se encuentran completamente bioturbados debido a la intensa actividad de las 
comunidades bentónicas que colonizan el lagoon.

Cordones mareales lineales o barras lineales (tidal-bars)

Otro tipo de acumulaciones calcareníticas que se suelen generar en el borde de la platafor-
ma, están formadas por sistemas de cordones y canales que constituyen cinturones que llegan 
a alcanzar los 100 km de longitud. Estos sistemas de cordones y canales se localizan preferen-
temente en áreas de cierre con estrechamiento de cuencas profundas, lugares donde se produ-
ce un fuerte efecto amplifi cador de las mareas. En los bancos de las Bahamas, ejemplos de este 
tipo de cinturones se encuentran en el cierre sur de la cuenca denominada Tongue of Ocean 
y en el N del Exuma Sound.

La longitud de cada cordón es de 10 a 20 km y su anchura de 0,5 a 1 km y suelen pre-
sentar lóbulos (spillovers) oblicuos asociados que se relacionan con tormentas que modifi can 
las formas mayores (fi gura 17.47B). Su eje mayor es subparalelo a la dirección de la corriente 
mareal (fi gura 17.50) y están separados por amplios canales (1-3 km de anchura) dominados 
por las corrientes mareales, que en algunos lugares presentan sandwaves activos transversales.

Las barras mayores están cubiertas por grandes sandwaves con las crestas orientadas de 
forma oblicua o subparalela al eje del cordón. Esta tendencia al paralelismo de los sandwaves 
con respecto a la forma mayor viene condicionada por la refracción que sufren las corrientes 

Camino seguido
por la arena

Foreset perpendicular

Foreset p
ara

lelo

Megarripples
y ripples

Puede haber
ripples

Estratificación oblicua

Direcciones de la corrie
nte mareal

ligeramnere oblicuas a la barra

Relación entre la orientación
de los granos y las pendientes
de los foresets

Figura 17.50. Morfología de un cordón mareal lineal. Modifi cada de Houbolt, 1968.
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en la proximidad de las crestas de las barras. Debido a la segregación de las corrientes marea-
les y a la asimetría tiempo/velocidad resultante, los canales en unas zonas están dominados por 
el fl ujo y en otras por refl ujo, lo que produce como consecuencia un transporte neto de ma-
terial. Estos cordones lineales son muy parecidos en geometría y tamaño a las barras arenosas 
de carácter siliciclástico que se encuentran en los estrechos del mar del Norte.

Calcarenitas de back-reef

En la parte interna (hacia tierra) de los arrecifes, es frecuente la acumulación de cuerpos 
calcareníticos debido a que aquéllos pueden aportar abundantes partículas de tamaño arena. 
Uno de los mejores ejemplos actuales es el extenso cinturón de calcarenitas que se encuentra 
por detrás de la barrera arrecifal que bordea la plataforma de Belize. Aunque en los arrecifes 
de esta barrera los organismos dominantes son los corales, el cinturón está constituido funda-
mentalmente por calcarenitas de Halimeda. Este fenómeno suele ser muy frecuente, pues estas 
algas, que proporcionan partículas de tamaño arena, crecen y se destruyen de forma muy rá-

pida y además, generalmente, la destrucción de 
los corales proporciona sobre todo partículas 
de tamaño fango.

Resumen de las facies características 
de los bajíos

Los depósitos de estos ambientes someros 
de alta energía están formados por calcarenitas 
oolíticas y/o esqueléticas bien clasifi cadas, con 
estratifi cación cruzada generalmente planar a 
gran escala, generada por grandes barras (fi gu-
ras 17.51 y 17.52); a la que se superponen es-
tratifi caciones cruzadas a menor escala, ligada a 
megarriples y ripples sobreimpuestos, que con 
cierta frecuncia presentan «herringbone». Estas 
facies fundamentalmente oolíticas y/o esquelé-
ticas y se forman en profundidades de agua en-
tre 10 y 5 m y con frecuentes emersiones. Las 
comunidades bentónicas asociadas son muy po-
bres, ya que al ser un medio de gran agitación 
y sobre todo de fondo inestable, las condiciones 
no son adecuadas para el bentos. La mayor par-
te de los restos fósiles se encuentran altamente 
fragmentados.

Los arrecifes

Los arrecifes constituyen uno de los ele-
mentos fundamentales en el conjunto de las 
plataformas carbonáticas, ya que muchas de 
ellas están controladas o dominadas por creci-
mientos arrecifales. Además de que los arrecifes 
modifi can las condiciones hidrográfi cas am-
bientales, los sedimentos carbonáticos de la pla-

Figura 17.51. A: La Formación calizas y dolomías de Castrojimeno del Cretácico 
superior (Santoniense) en el Embalse de Burgomillodo (provincia de Segovia); 
corresponde a la zona somera de gran agitación de una rampa con desarrollo de 
barras calcareníticas bioclásticas y parches arrecifales (patch-reefs) de rudistas. 
B: Detalle de una barra de gran tamaño con estratifi cación cruzada (sand-wave) 
correspondiente al recuadro señalado en la imagen superior. Esta Formación, 
particularmente en su mitad superior, suele estar dolomitizada.
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taforma obedecen en gran parte a los mismos 
condicionamientos ecológicos que los arrecifes 
(p. ej., acumulación de fango por efecto panta-
lla o por disgregación de algas).

En los modelos de plataformas carbonáticas 
suelen presentar una localización típica:

•  Rampa: Pináculos y Knolls en la rampa 
profunda y parches arrecifales hacia las 
zonas más litorales. Algunas rampas de-
sarrollan arrecifes franjeantes, adosados a 
la línea de costa y que progradan hacia el 
mar abierto. Un ejemplo de este tipo de 
arrecifes ha sido estudiado por Alonso et 
al. (1986-87) y Alonso y Mas (1990) y 
más recientemente por Benito y Mas 
(2006) en el Malm del Sector de Torreci-
lla en Cameros (La Rioja) (fi gura 17.53).

• Plataforma lagoon: Complejos arrecifales marginales (barreras arrecifales), parches arre-
cifales en el lagoon y en las plataformas de acreción, a veces montículos arrecifales en el 
talud. Hoy en día el mejor ejemplo de arrecifes dentro de una plataforma-lagoon es la 
Gran Barrera de Arrecifes de la costa Este australiana que alcanza una anchura de 16 a 
32 km y una longitud de 2.000 km.

Dado el importante papel que desempeñan los arrecifes en las plataformas carbonáticas, 
este tema es tratado de forma más exhaustiva y específi ca en otro capítulo. En cualquier caso, 
la literatura sobre este tema es abundante, recomendándose, entre otros, los siguientes tratados: 
Longman (1981), Geister y Herb (1984), James (1983, 1984), Tucker y Wright (1990), Wright 
y Burchette (1996), Kiensling et al. (2002).

Resumen de las facies características de los arrecifes

Aquí solamente recordar que el carácter de las construcciones orgánicas varía en función 
de gran cantidad de factores, algunos de los cuales son: el régimen hidráulico, la inclinación de 
la pendiente, la productividad orgánica, la capacidad constructora, el tipo de comunidad arre-
cifal, la frecuencia de exposiciones subaéreas y la cementación. En general se producen calizas 
masivas esqueléticas (boundstones, rudstones y fl oatstones).

La plataforma abierta profunda (nerítica)

Como se señaló anteriormente, dentro de la zona somera de una rampa, aunque con cier-
tas variaciones, generalmente pueden estar presentes muchos de los elementos ambientales 
propios de las plataformas-lagoon (llanuras de marea, a veces lagoon, bajíos, arrecifes). Sin 
embargo la rampa profunda no tiene equivalente y constituye una zona nerítica que se sitúa 
por debajo de la acción de las corrientes de la plataforma y del nivel de base del oleaje normal 
e incluso con frecuencia, al menos en parte, por debajo de la acción del nivel de base del olea-
je de tormentas (fi gura 17.27). Las capas de tormenta, constituidas por depósitos calcareníti-
cos resedimentados desde zonas más someras, cuando quedan por encima del nivel de base de 
las olas de tormenta suelen desarrollar estructuras de estratifi cación cruzada hummocky y cuan-

Figura 17.52. Calcarenitas oolíticas (grainstone) con estratifi cación cruzada corres-
pondientes a los depósitos de la zona somera de alta energía de una plataforma 
de edad Albiense superior en el sector de la Muela de Aras de Alpuente en la pro-
vincia de Valencia.
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do se depositan por debajo de éste conservan el 
carácter turbidítico propio de la corriente que las 
trajo hasta esta zona. Aparecen sobre todo calizas 
nodulares (micritas) y margas, con abundante 
epifauna e infauna, lo que hace que los sedimen-
tos estén frecuentemente bioturbados.

Resumen de las facies características 
de la plataforma nerítica

Se caracteriza por un tipo de sedimentos en 
general muy diferentes de la de las plataformas-
lagoon o de la rampa somera: calizas wackestone/
mudstone bien estratifi cadas generalmente arci-
llosas (fi gura 17.54) o margas, una comunidad 
biótica de mar abierto y diversifi cada, restos es-
queléticos enteros, estratifi cación nodular, hard-
grounds, capas de tormenta y bioturbación. En 
estas zonas profundas de la rampa se pueden en-
contrar también bioconstrucciones constituidas 
por montículos esqueléticos o micríticos aislados 
fuertemente cementados (fi gura 17.55).

La pendiente de la plataforma

Aunque en sí este ambiente ya no forma par-
te de la plataforma, la sedimentación en él esta 
totalmente condicionada por el carácter de ésta. 
Constituye la zona de paso desde las aguas some-
ras de la plataforma a las aguas profundas de la 
cuenca. Normalmente se sitúa por encima del 
límite inferior de las aguas con oxígeno y por 
debajo del nivel de base del oleaje. La sedimen-
tación dominante es alóctona, con material rese-
dimentado desde la plataforma, aunque también 
se pueden depositar fangos hemipelágicos y pe-
lágicos.

Como ya se vio con anterioridad, las plata-
formas-lagoon pueden presentar tres diferentes 
tipos de márgenes: deposicionales o de acreción; 
de bypass y erosionales (fi gura 17.23) (Read, 
1982).

Figura 17.54. Serie monótona, constituida por una alternancia de calizas (wac-
kestone-mudstone) y margas con ammonites y algún nivel intercalado de mar-
gas bituminosas, que corresponde al registro en la parte externa (zona nerítica) 
de una rampa de edad Calloviense. Al sur de la Sierra de la Demanda, provin-
cia de Burgos.

Figura 17.55. A: Montículos de esponjas intercalados en 
la parte superior una sucesión monótona constituida por 
una alternancia de calizas (wackestone-mudstone) y mar-
gas  correspondientes al registro en la parte externa nerítica 
de una plataforma del Jurásico medio de la cordillera del 
Atlas en Marruecos. B: Montículo de esponjas en el regis-
tro de una zona externa de una rampa del Jurásico superior 
del Jura en el SE Francia.
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Márgenes deposicionales

La pendiente suele ser suave y la zona de talud relativamente estrecha, pero en los sedi-
mentos alóctonos está presente el espectro completo desde gruesos a fi nos. No suelen presen-
tar escarpes marginales elevados y las facies del borde de la plataforma y de su pendiente 
frontal o talud pueden interdentarse. En el borde de la plataforma pueden darse calcarenitas 
esqueléticas u oolíticas o carbonatos arrecifales.

Gradualmente se pasa a la pendiente o talud con calcarenitas, brechas y algunas capas de 
fangos carbonáticos hemipelágicos. Presentan una típica megaestratifi cación inclinada (clino-
formas). Conforme aumenta la profundidad del agua las calcarenitas se hacen más fangosas. 
Las brechas contienen abundantes clastos del arrecife y de calcarenitas cementadas del margen 
de la plataforma y del propio talud. Suelen ser comunes los deslizamientos (slumps), las trun-
caciones, los bloques exóticos y la presencia de montículos de fango en la parte inferior del 
talud.

Hacia el pie de la pendiente, en la zona de transición entre la pendiente de la plataforma 
y el margen de la cuenca profunda, se depositan turbiditas calcáreas, lutitas y brechas en man-
tos y canalizadas (fl ujos gravitacionales de sedimento).

Márgenes de bypass

El efecto de bypass puede estar asociado con un escarpe marginal y/o con un talud o pen-
diente de bypass abarrancada (fi gura 17.23c). En el primer caso, el margen de la plataforma 
presenta un escarpe marginal que suele superar los 200 m de altura, el cual de forma abrupta, 
se pone en contacto con el talud proximal que orla la plataforma. En este talud se depositan 
calcarenitas y brechas con algún nivel fangoso intercalado. Hacia la parte inferior de la pen-
diente se pasa a sedimentos más fi nos, con turbiditas gradadas, brechas y fangos calcáreos, 
aunque también pueden llegar algunas calcarenitas masivas y slumps.

En el segundo caso, entre el talud proximal con el material más grueso y la parte inferior 
de la pendiente con turbiditas gradadas, brechas y fangos calcáreos, se desarrolla una pendien-
te abarrancada de bypass, en la que se depositan fangos calcáreos (normalmente nodulares) 
que están surcados por estrechos barrancos rellenos por cordones de calcarenitas y brechas, que 
desembocan en la parte inferior de la pendiente.

Márgenes erosionales

Están caracterizados por escarpes muy pronunciados que a veces superan los 4 km de al-
tura.

La plataforma está bordeada por carbonatos arrecifales, que, como máximo, quedan ex-
puestos en unos pocos centenares de metros de la parte superior del escarpe. Hacia abajo, 
debido al retroceso erosional del escarpe por destrucción mecánica, quedan expuestas capas 
con secuencias cíclicas de lagoon-llanura de marea correspondientes a plataformas fósiles an-
teriores. En este caso, en el talud que orla la plataforma, desarrollado al pie del escarpe, junto 
a calcarenitas que hacia la parte distal pasan a fangos, se encuentran brechas con clastos de 
carbonatos arrecifales y de calcarenitas cementadas, mezclados con clastos de carbonatos con 
estructura fenestral, estromatolitos y de lagoon, los cuales indican el retroceso a gran escala del 
margen.

Resumen de las facies características de pendiente de la plataforma

Como ya se ha indicado anteriormente los sedimentos en su mayor parte proceden de la 
plataforma: brechas, calcarenitas resedimentadas, deslizamientos, bloques exóticos, etc. Pueden 
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encontrarse localmente montículos arrecifales. La estratifi cación característica es de foresets 
inclinados a gran escala (clinoformas) (fi gura 17.56) y está determinada por abundantes des-
lizamientos debidos a la pendiente.

Plataformas carbonáticas de aguas templadas

Actualmente se sabe que las zonas templadas donde hay formación de sedimentos carbo-
náticos son relativamente numerosas. Todos los ejemplos estudiados caen dentro de la asocia-
ción de componentes esqueléticos de tipo Foramol, que contiene foraminíferos, moluscos, 
crustáceos, cirrípedos y faltan los oolitos y los agregados.

El caso más conocido y normalmen-
te utilizado como ejemplo (Sellwood, 
1978) es el de la bahía de Mannin, si-
tuada en la costa oeste de Irlanda, direc-
tamente afectada por la Corriente del 
Golfo. Se trata de una costa baja y sin 
grandes aportes fi uviales, siendo la ma-
yor parte de los sedimentos terrígenos, 
de origen glaciar pleistocenos. La tempe-
ratura del agua varía entre 7,2 y 18,5 °C 
y los vientos dominantes provienen del 
SO, de mar a tierra. El rango mareal es 
de 4,3 a 1,9 m, es decir mesomareal, y 
la salinidad varía muy poco desde el mar 
abierto hasta la costa (de 35,5 hasta 35 
por mil).

Se dan cuatro grupos principales de 
facies (fi gura 17.57):

• Fangos. Están limitados a la parte 
interna de la bahía, en áreas con 
profundidades menores de 10 m. 

Figura 17.56. A: Clinoformas del talud asociado 
al borde de una plataforma del Pérmico de la 
cuenca de Delaware en los Montes Guadalupe 
(Tejas, Estados Unidos). B: Clinoformas del ta-
lud asociado al complejo arrecifal de Llucmajor 
en el margen de una plataforma de edad Mio-
ceno superior en los acantilados de Cap Blanc 
en el litoral SO de la Isla de Mallorca.
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Se trata de fango negro gelatinoso que contiene algas fi lamentosas en lámina delgada. 
El contenido total de carbonatos es del 40% solamente.

• Arenas. Se dan como un manto que cubre una franja costera de unos 5 km de anchura. 
Poseen más del 80% de carbonatos. La fracción fi na está formada por restos de molus-
cos, foraminíferos, equinodermos, briozoos, ostrácodos y esponjas, mientras que la frac-
ción gruesa, que se sitúa en las partes más externas de la bahía, contiene grandes pro-
porciones de Mytilus y cirrípedos.

• Facies de Lithothamnium. Consisten en fragmentos redondeados formados por rodolitos 
de algas calcáreas Lithothamnium y Phymatolithon. Se encuentran viviendo tanto en aguas 
tranquilas como agitadas y se restringen a la zona fótica situada por encima de los 16 m. 
Localmente forman bancos controlados por las olas y barras de grava formadas por los 
fragmentos rotos.

• Sustratos duros. Son los afl oramientos rocosos y sobre ellos crecen abundantes Mytilus, 
cirrípedos y hierbas marinas.

La distribución de facies en la plataforma tiene relación directa con el modelo de agitación 
en la misma.

En cuanto al desarrollo de plataformas carbonáticas y en general a la sedimentación de 
carbonatos marinos, se puede considerar que a escala global la provincia deposicional 
de aguas cálidas se comprende relativamente bien y que el marco de los carbonatos mari-
nos de aguas frías progresivamente se está documentando mejor (James, 1997), sin embar-
go los ambientes de tránsito con aguas templadas siguen estando relativamente poco estu-
diados. La plataforma continental al sudoeste de Australia es un buen ejemplo de marco de 
tránsito entre los ambientes con carbonatos de aguas cálidas y los de aguas frías (James et 
al., 1999) y en general, son excelentes ejemplos de sistemas carbonáticos de aguas frías la 
que se extiende al sur de Australia (James et al., 2001; Rivers et al., 2007) y la que bordea 
Nueva Zelanda (Nelson, 1988; Nelson et al., 1988).

EL MODELO SECUENCIAL CARACTERÍSTICO. 
LA SECUENCIA DE SOMERIZACIÓN

En el pasado, coincidiendo con episodios de ascenso impor-
tante del nivel del mar (i.e. durante el Cretácico superior), las 
plataformas carbonáticas epicontinentales tuvieron un gran de-
sarrollo. Estas plataformas presentaban las condiciones biológi-
cas y fi sicoquímicas óptimas para la producción y fi jación de 
carbonatos, hasta el punto de que la acumulación de los mismos 
sobrepasaba ampliamente el ascenso del nivel del mar, repitién-
dose el proceso de colmatación de la cuenca trás cada uno de 
los episodios de subida, dando lugar a secuencias que de base a 
techo pasan a términos cada vez más someros. Este tipo de se-
cuencias han sido denominadas de diversas formas, «regresivas», 
shallowing upward y shoaling upward son los términos mas uti-
lizados. James (1979), que estudia muy detalladamente este tipo 
de secuencias en rocas carbonáticas, prefi ere la denominación 
de somerización hacia techo (shallowing upward) ya que es un 
término al mismo tiempo descriptivo e interpretativo.

En la fi gura 17.58 se pueden ver los cuatro términos prin-
cipales de que consta una típica secuencia completa de some-

DEPÓSITOS CONTINENTALES

D

C

B

A

E

NIVEL TRANSGRESIVO

LAGOON
O

MARINO ABIERTO

SUBMAREAL

SUPRAMAREAL

Figura 17.58. Secuencia idealizada de somerización hacia te-
cho. Para explicación ver texto. Modifi cada de James, 1979b.
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rización hacia techo. El término basal (A) 
corresponde a la etapa transgresiva, que ge-
neralmente deja poco registro y constituye 
más bien un término de retrabajamiento 
de los materiales inferiores. El superior (E) 
es en realidad el registro de los medios con-
tinentales adyacentes.

El segundo término de la secuencia (B) 
es en general el de mayor potencia, refl e-
jando situaciones marinas someras diver-
sas. El de mayor importancia es el C, que 
corresponde a situaciones intermareales, ya 
que por sus características es el más fácil-
mente reconocible, sirviendo de base de 
partida a la interpretación general de la se-
cuencia. El término D refl eja las situacio-
nes supramareales.

Esta secuencia idealizada presenta va-
riaciones, en función, lógicamente, de las 
distintas clases de situaciones submareales, 
inter y supramareales que se dan en cada 
modelo en particular. En la fi gura 17.59, 

se refl ejan todas las posibilidades existentes. Las variaciones de primer orden se establecen en 
función de las dos posibilidades intermareales que existen (de alta y baja energía), las de se-
gundo orden giran alrededor de las posibilidades submareales y supramareales.

La característica más notable de estas secuencias es su repetición cíclica (fi gura 17.60), cuya 
causa ha sido explicada mediante diversos modelos (Ginsburg, 1974; Wilkinson, 1982; James, 
1984; Osleger, 1991). Básicamente la repetición cíclica de estas secuencias a pequeña escala (de 
menos de un metro a varias decenas de metros) se explica según dos modelos extremos que dan 
lugar a resultados idénticos: el primero es el llamado modelo eustático. En él se supone que la 
tasa de sedimentación es constante, mientras que la posición del nivel del mar varía de forma 
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bajo

Figura 17.60. Diagrama que ilustra la relación entre las fl uctuaciones del nivel del mar y el apilamiento peri-
mareal a escala métrica de secuencias de somerización. Modifi cada de Pratt et al., 1992.
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Figura 17.59. Diagrama de posibilidades de una secuencia de somerización. Modifi -
cada de James, 1979b.
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periódica, no gradual, ya sea por pulsos de subsidencia o cambios absolutos del nivel del mar. 
Durante los períodos de nivel del mar relativamente estable, la alta producción de carbonatos 
ocasiona la progradación hacia el mar de una secuencia completa de somerización (fi gura 17.61.1 
y 2). Ante una nueva subida rápida del nivel del mar, por cualquiera de las causas indicadas 
anteriormente, se produce la inundación de toda la plataforma, y un corto período de ralenti-
zación o parada de la sedimentación (fi gura 17.61.3). Posteriormente ésta se  reanuda en el si-
guiente período de estabilidad del nivel del mar, repitiéndose el proceso (fi gura 17.61.4).

LLANURA MAREAL ZONA SUBMAREAL-ÁREA MADRE

ÁREA MADRE

ACRECIÓN DE SECUENCIAS DE SOMERIZACIÓN

ZONA SUBMAREAL-ÁREA MADRENUEVA  LLANURA MAREAL

NO SEDIMENTACIÓN

LLANURA MAREAL

4

3

2

1

Figura 17.61. Esquema mostrando el desarrollo de dos secuencias de somerización. El resultado es el mismo 
tanto si se aplica el modelo eustático como el autocíclico. Modifi cada de James, 1984.

El segundo es el llamado modelo autocíclico, en el cual el principal control recae sobre la 
tasa de sedimentación carbonática, que a su vez está controlada por el desarrollo de un área 
madre (la plataforma submareal). Sobre la plataforma actúa una variación lenta y continua del 
nivel del mar (subsidencia y/o eustatismo). La progradación de la secuencia reduce paulatina-
mente el área productora de carbonatos (fi gura 17.61.1 y 2) hasta que esta es tan pequeña que 
la sedimentación cesa (fi gura 17.61.3). Como el nivel del mar sigue ascendiendo, la platafor-
ma es de nuevo inundada y el proceso se repite (fi gura 17.61.4).

A continuación se describen las secuencias más importantes.

Secuencias de plataforma somera-llanura mareal

Las secuencias de somerización con un término intermareal de baja energía se relacionan 
en general con llanuras de marea, las cuales a su vez pueden estar asociadas a la tierra fi rme, en 
la parte interna del lagoon, o a los bancos o bajíos que lo cierran (ver fi gura 17.38).

Secuencias fangosas y calcareníticas

La progradación sobre el lagoon de la llanura de marea asociada a tierra fi rme, da lugar a 
las secuencias denominadas muddy (fangosas), mientras que la somerización de las barras o 
bajíos, produce las llamadas secuencias grainy (calcareníticas) (fi gura 17.62). Las dos secuencias 



La sedimentación carbonática en mares someros: las plataformas carbonáticas

901

descritas a continuación pertenecen a situaciones húmedas, no existiendo apenas precipitación 
de evaporitas.

En la secuencia fangosa (fi guras 17.62 y 17.63) el término basal (A) es el refl ejo de la in-
cursión marina, es decir, correspondería al episodio transgresivo y se compone de un sedimen-

to de grano grueso, con intraclastos y bioclastos rotos. El 
término submareal (B) está formado por fangos calcáreos y 
calcarenitas fangosas, poco lavadas. Son calizas wackstone y 
packstone con fauna marina normal, generalmente muy bio-
turbadas. El término intermareal (C) presenta niveles estro-
matolíticos (fi gura 17.64.A) y tiene como estructura más 
característica la fenestral (fi gura 17.64.B) y las grietas de de-
secación (fi gura 17.64.C). En los sedimentos precámbricos y 
del Paleozoico inferior los estromatolitos aparecen en toda la 
zona intermareal, pero a partir del Paleozoico medio no exis-
ten en la zona intermareal baja, debido a la gran abundancia 
de organismos pastadores. En las zonas intermareal media 
y superior las laminaciones de algas suelen estar onduladas, y 
hacia el techo de la secuencia, donde se da una litifi cación 
temprana, suelen aparecer grietas de desecación. Por último, 
el término (D), supramareal, se caracteriza por la presencia 
de laminaciones estromatolíticas con abundantes grietas de 

Laminaciones finas
burrow ocasionales

SECUENCIA
FANGOSA

SECUENCIA
CALCARENÍTICA

D

C

B

A

D

C
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Calcarenitas 
(esqueléticas o no)

Calcarenitas y conglomerados
esqueléticos y con intraclastos

Calizas arcillosas

Fangos cacálreos
fosilíferos y bioturbados

Calcarenitas
esqueléticas

Laminaciones paralelas e
irregulares. Estructura fenestral

Polígonos de desecación

Brecha de cantos planos

Figura 17.62. Secuencias de somerización tipos fangosa (muddy) y calcarenítica (grainy). Modifi cada de James, 
1979b.

Figura 17.63. Secuencia de somerización fangosa (muddy): 1. Calizas 
micríticas (wackestone-mudstone) con foraminíferos bentónicos y algas 
verdes (dasycladaceas), corresponderían al término submareal; 2. Calizas 
micríticas con estromatolitos y estructura fenestral, corresponderían al 
término intermareal; 3. Similar a 2 pero con más grietas de desecación 
y algún nivel de brechas de cantos planos, corresponderían al término 
supramareal. Jurásico superior (Tithoniense) del Jura en el SE de Francia.
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desecación y brechas de cantos planos, así como, en condiciones de cierta aridez, de estructu-
ras teepee (fi gura 17.64.D).

La secuencia calcarenítica (fi gura 17.62) refl eja el paso de los bancos o bajíos calcareníticos 
de borde de la plataforma a las llanuras de mareas desarrolladas sobre ellos (fi gura 17.38), por 
tanto queda refl ejado un cambio en la energía hidráulica muy importante y rápido.

El término (A) tiene el mismo signifi cado que en la secuencia fangosa. El término (B) está 
formado por calcarenitas oolíticas y/o esqueléticas bien clasifi cadas, con estratifi cación cruzada 
generalmente planar, de barras con ripples sobreimpuestos, y a veces con «herringbone». Mu-
chas veces se observan cementaciones tempranas y superfi cies con intraclastos cementados y 
perforados. Los términos (C) y (D), de llanura intermareal y supramareal, son idénticos a los 
ya descritos en la secuencia fangosa aunque normalmente presentan menos desarrollo.

Secuencias estromatolíticas y arrecifales

Las secuencias de somerización pueden asociarse a complejos arrecifales y también, parti-
cularmente en el Precámbrico y Paleozoico inferior, a importantes construcciones estromato-
líticas.

Las formas estromatolíticas están relacionadas con los niveles de agitación de las aguas 
(Hoff man, 1976) y las condiciones ambientales. En Shark Bay (Australia) se ha estudiado con 

Figura 17.64. Facies características de los términos superiores (intermareal y supramareal) de las secuencias de somerización. A: Nivel es-
tromatolítico, Jurásico superior (Tithoniense) del Jura en el SE de Francia. B: Calizas micríticas con estromatolitos y grietas de desecación, 
Cretácico superior de la cordillera Ibérica en la provincia de Teruel. C: Calizas micríticas con estructura fenestral, Cretácico superior del 
borde S del Sistema Central en la provincia de Madrid. D: Nivel estromatolítico con grandes teepees a techo del Muschelkalk (Unidad M 3, 
Ladiniense-Carniense inferior, Triásico) de la zona de enlace de la cordillera Ibérica con el Sistema Central en la provincia de Guadalajara.
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detalle su distribución y signifi cado ambiental, y en base a esos estudios se han interpretado 
las secuencias del Precámbrico y se ha construido la secuencia ideal (fi gura 17.65) en la cual 
se describe e interpreta el orden de aparición de las diversas formas.

Digitados y
ramificados

Fangos calcáreos
bioturbados, fosilíferos
y/o con estromatolitos

Calcarenitas o conglomerados
esqueléticos y con intraclastos
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E

D
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Corales y estromatopóridos
delicados y ramificados

Fenestral

Calcreta

Columnares

Estratiformes

Figura 17.65. Secuencias de somerización tipo estromatolítica y arrecifal. Modifi cada de James, 1979b.

En el término submareal (B) aparecen fangos calcáreos fosilíferos con estromatolitos y 
hacia techo presentan las formas columnares que crecen en fondos más móviles de calcarenitas. 
Progresivamente pasa a los términos (C) intermareales, con grietas de desecación y en el tér-
mino supramareal (D) se dan, o bien brechas de cantos planos o bien (caso menos frecuente) 
formas con delicadas ramifi caciones que crecen en las charcas supramareales.

En el Fanerozoico es frecuente encontrar somerizaciones asociadas a diversas formas de 
construcciones arrecifales. En este tipo de secuencias se empieza a refl ejar la somerización ya 
en el término submareal, pasándose de las grandes colonias masivas a las formas ramifi cadas 
de zonas someras protegidas. Por encima aparecen ya los términos intermareales, muy simila-
res a los descritos en secuencias anteriores, y que muchas veces presentan, en la base o inter-
calados, niveles de conglomerados de fragmentos esqueléticos (fi gura 17.65).

Secuencias carbonato-evaporíticas

En las zonas de extrema aridez, con evaporación muy alta, las facies o intervalos corres-
pondientes a las zonas inter y submareales contienen evaporitas autigénicas y se producen 
además fenómenos de dolomitización temprana. Las evaporitas, al ser realmente sobreimpo-
siciones diagenéticas en los sedimentos preexistentes producen modifi caciones en los mismos, 
desplazándolos y destruyendo las estructuras y estratifi cación primaria.

En la fi gura 17.66 se ha representado una secuencia ideal tipo carbonato-evaporítica. Las 
formas de aparición de las evaporitas son diferentes dependiendo de las condiciones de salini-
dad en el medio. Así, si las aguas freáticas tienen una salinidad no muy alta y hay fl uctuacio-
nes, la evaporación por capilaridad produce la formación de cristales o grumos aislados de 
anhidrita en la parte superior de la secuencia. Si la salinidad es muy alta (siempre por encima 
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del límite de precipitación del yeso) los minerales evaporíticos aparecen de las siguientes ma-
neras:

• En la zona intermareal como masas grumosas de cristales de yeso.
• En la zona supramareal como capas de nódulos de anhidrita, masas complejas con tex-

tura chicken wire y capas de estructura enterolítica.

La segunda secuencia de la fi gura 17.66 muestra uno de los procesos secundarios que pue-
den afectar a las secuencias carbonato-evaporíticas. Cuando éstas son lixiviadas por percolación 

de aguas meteóricas, las sales son disueltas dejando vacíos y provo-
cando la caída caótica de términos suprayacentes. Se producen las 
denominadas brechas de colapso que pueden llegar a ser muy comunes 
debido a la alta solubilidad de las evaporitas. Otro fenómeno secun-
dario es el de la dedolomitización de los términos superiores dolo-
míticos de la secuencia, consistente en la transformación en calcita 
por efecto de las aguas meteóricas.

Secuencias de plataforma somera-playas carbonáticas 

Bajo este apartado se incluyen las secuencias de somerización ha-
cia techo con un término intermareal de alta energía, que se corres-
ponde con las playas. Debido a las características muy especiales de 
los sedimentos de las playas carbonáticas es muy difícil su reconoci-
miento en series antiguas, no sólo porque se trata de franjas estrechas 
con un bajo potencial de conservación, sino también porque son fá-
cilmente confundibles con las facies submareales de calcarenitas.

En la secuencia característica (fi gura 17.67) el término (A) y la 
parte inferior del (B) son muy similares a los del resto de las secuen-
cias con término intermareal de baja energía. En  (B), hacia techo 
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Figura 17.67. Secuencia de somerización con términos 
intramareal de alta energía: playa carbonática. Modifi -
cada de James, 1979b.
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empiezan a aparecer facies características de la playa submareal (shoreface), que incluye la zona 
situada entre el límite inferior de la zona de batida del oleaje y el nivel de base de infl uencia 
del mismo (fi gura 17.68). Los sedimentos consisten en calcarenitas de grano grueso y poco 
clasifi cadas, que frecuentemente presentan estratifi cación cruzada de surco, correspondiente a 
dunas que migran por corrientes de deriva litoral.

El término C, correspondiente a la playa intermareal (foreshore), situada en la zona de 
batida del oleaje, consiste en calcarenitas bien clasifi cadas con laminación suavemente tendida 
en cuerpos que buzan con inclinaciones bajas (de menos de 15°) hacia el mar.

La zona supramareal, representada por el término D, puede ser muy similar a las descritas 
en otras secuencias con anterioridad, suelos, fangos dolomíticos de charcas protegidas por los 
cordones playeros, etc. Los procesos diagenéticos sobreimpuestos son muy importantes, princi-
palmente: cementaciones, disoluciones, formación de calcreta (caliches) y microkarstifi ca ciones.

La sucesión descrita correspondería al modelo clásico de una playa desarrollada en una 
costa asociada a una plataforma de agitación intermedia, pero pueden darse variaciones a este 
modelo en función de diversos factores: la secuencia de playa puede estar fosilizando en el 
término B una bocana de marea (tidal inlet), en el caso de asociarse a plataformas de alta 
energía puede estar fosilizando en el término B bajíos oolíticos o bioclásticos o bien un arre-
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Figura 17.68. Progradación de una playa carbonática. Modifi cada de Inden y Moore, 1983.
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cife, y si la zona submareal es de baja energía, por ejemplo en la parte interna de un lagoon 
protegido, la playa presentará poco desarrollo, apareciendo casi directamente sobre los fangos 
de lagoon las calcarenitas del foreshore escasamente desarrolladas (Inden y Moore, 1983).

Existen unas estructuras muy características de las playas carbonáticas. Unas son las mi-
crocavernas (keystone vugs o microcaves) existentes entre los granos de la playa intermareal, 
producidas por burbujas de gas y que dan lugar a una estructura similar a la fenestral en los 
sedimentos fangosos. Posteriormente se rellenan de cemento total o parcialmente. En la zona 
intermareal alta el relleno es parcial, produciéndose cemento gravitacional (estalactítico).

Otra estructura muy característica en las playas carbonáticas son las beach rock. Son capas 
formadas por calcarenitas y gravas cementadas que se inclinan suavemente hacia el mar presen-
tando laminación interna. Se dan en la zona inferior y media del foreshore y la precipitación 
del cemento carbonático se produce fuera del agua marina en la zona vadosa o por mezcla del 
agua marina y meteórica. Las superfi cies de estratifi cación suelen estar incrustadas y/o per foradas.

ESTRATIGRAFÍA SECUENCIAL DE LAS PLATAFORMAS CARBONÁTICAS. 
SU COMPARACIÓN CON LAS PLATAFORMAS SILICICLÁSTICAS 
Y SU RESPUESTA A LOS CICLOS DE TERCER ORDEN

Los conceptos de estratigrafía sísmica y secuencial fueron desarrollados usando los princi-
pios de sedimentación clástica terrígena (Vail et al., 1977; Van Wagoner et al., 1988). Los 
carbonatos se han interpretado normalmente usando solamente estas técnicas (Sarg, 1988; 
Tucker, 1991). Actualmente no hay total consenso en cuanto a la respuesta de la sedimentación 
al eustatismo en gran parte porque generalmente no son aplicables los mismos principios de 
sedimentación indistintamente a los depósitos siliciclásticos y a los carbonatos. Una vez más 
aparece el problema clave que diferencia a ambos tipos de sedimentos, no hay fábrica in situ 
para los sedimentos siliciclásticos. Los cambios eustáticos afectan a los sistemas siliciclásticos 
controlando el espacio de la acumulación y por lo tanto cambiando el lugar de la sedimenta-
ción de un sitio a otro. Los cambios eustáticos en los sistemas carbonáticos determinan la 
salud o incluso la misma existencia de la fábrica del sedimento (James y Kendall, 1992; Bo-
sence y Wilson, 2003).

Tales diferencias afectan a la dinámica de la sedimentación y también a la arquitectura 
estratigráfi ca (aloestratigrafía). Se puede ilustrar esta cuestión mediante la generalización y 
comparación entre la sedimentación en un arquetipo de plataforma siliciclástica y su cuenca 
asociada con la sedimentación en un arquetipo de una plataforma carbonática orlada (rimmed 
shelf ) o plataforma-lagoon y su cuenca asociada (James y Kendall, 1992), durante una fl uc-
tuación de período largo (tercer orden) en nivel del mar relativo con perturbaciones (cuarto y 
quinto orden) de período corto sobrepuestas (fi gura 17.69). Como se ha indicado, los tipos 
de plataformas considerados son arquetípicos o miembros de tipología extrema, por eso con-
viene tener en cuenta que si se hiciesen comparaciones similares entre plataformas clásticas 
terrígenas y rampas carbonáticas o plataformas abiertas, las diferencias serían menos pronun-
ciadas. Las evaporitas se han situado sobre todo en el ámbito de los carbonatos porque es en 
él donde son más comunes.

Cortejos de bajo nivel (LST, Lowstand systems tract)

Siliciclásticos

Los sedimentos puentean (by-pass) la plataforma expuesta y se depositan en aguas profun-
das en el talud y el margen de la cuenca. Durante los primeros episodios de la caída del nivel 
del mar, en el pie del talud se forman abanicos submarinos ricos en arena que son alimentados 
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a partir de los sistemas fl uviales que cruzan la plataforma por valles tallados en ella. Las fases 
posteriores se caracterizan por el relleno inicial de los valles de incisión tallados en la platafor-
ma y la formación de cuñas de bajo nivel (lowstand wedges) dominantemente fangosas en el 
talud y sobre los abanicos submarinos formados anteriormente.

Carbonáticos

Ocurre exactamente lo contrario. La fábrica del carbonato se cierra, o queda confi nada a 
una pequeña plataforma en franja sobre el talud. De esta forma, el talud y la cuenca adyacen-
tes se vuelven hambrientas con respecto la sedimentación de carbonato, la única excepción es 
la lluvia de carbonato planctónico y, en este caso, solamente en marcos sedimentarios jurásicos 
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o posteriores. Hay autores que, por el contrario, sugieren que la plataforma estrecha es una 
fuente de mucho sedimento y que la sedimentación de aguas profundas es activa (Jacquin et 
al., 1991). Los bancos de mar abierto y las plataformas que bordean tierra fi rme carbonática 
quedan sometidos a la diagénesis subaérea, cuya intensidad depende del clima, del relieve 
(grado de la caída del nivel del mar), del tiempo de la exposición y de la mineralogía original, 
dando como resultado de la exposición subaérea a una superfi cie limitante de discontinuidad 
kárstica. Cuando las plataformas bordean una tierra emergida de sedimentos siliciclásticos, 
aunque la diagénesis subaérea sea común, es también frecuente su recubrimiento por depósitos 
fl uviales progradantes que pueden extenderse hasta el borde de la plataforma, creando un aba-
nico de bajo nivel (lowstand fan) o una cuña de siliciclásticos. Esto da lugar a una alternancia 
de sedimentos carbonáticos y siliciclásticos tanto en la plataforma como en la cuenca.

Cortejos transgresivos (TST, Transgresive systems tract)

Siliciclásticos

Los valles de incisión tallados en la plataforma se llenan y una sedimentación en estuarios 
acompaña la inundación. Hay un rápido desplazamiento en dirección hacia tierra de los cin-
turones de facies, poca sedimentación en el conjunto de la plataforma y el talud y la cuenca 
en gran parte quedan hambrientos de sedimento, culminando en una superfi cie máxima de la 
inundación.

Carbonáticos

En cambio, esta etapa de subida relativa del nivel del mar de período largo permite que la 
fábrica del carbonato funcione en la capacidad óptima, retardada solamente por períodos cor-
tos de ahogamiento incipiente. La instalación periódica de ambientes anóxicos o relativamen-
te anóxicos sobre la plataforma puede también causar paradas periódicas en la producción. El 
incremento progresivo de la acomodación acompasada de una alta tasa de producción de car-
bonato da lugar al llenado de la topografía anterior, a la acumulación de potentes paquetes de 
sedimento predominantemente submareal y al crecimiento de arrecifes, siendo comunes las 
unidades submareales amalgamadas. La acreción vertical de sedimento o el escalonamiento 
hacia atrás de las facies (backstepping) son las arquitecturas típicas de la sedimentación. Los 
arrecifes, que tienen el potencial más grande de todos los carbonatos para seguir la subida del 
nivel del mar (debido a sus tasas de crecimiento relativamente altas), pueden construir relieves 
excepcionalmente altos (potentes estratigráfi camente). La cantidad de transporte de sedimen-
to hacia fuera de la plataforma depende de la efi cacia del borde y los índices de producción 
de sedimento carbonático. Las llanuras de marea carbonáticas y/o evaporíticas progradantes 
no alcanzan el borde de la plataforma y se pueden generalmente desarrollar secuencias progra-
dantes repetidas asociadas a cambios de período corto del nivel del mar (ciclos de alta frecuen-
cia). Una superfi cie máxima de la inundación suele sellar los cortejos transgresivos. La sección 
condensada se produce cuando gran parte de la plataforma cae ampliamente por debajo de la 
base de la zona fótica de modo que la producción del carbonato se reduce drásticamente o se 
para enteramente.

Cortejos de alto nivel (HST, Highstand systems tract)

Siliciclásticos

Las fases tempranas abarcan la subida y la etapa de estabilidad (stillstand) eustáticas mien-
tras que fases tardías registran la etapa de estabilidad (stillstand) eustática y la bajada inicial del 
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nivel del mar. Hay sedimentación ampliamente extendida en el conjunto de la plataforma. La 
agradación caracteriza los primeros episodios y es generalmente seguida de una acusada pro-
gradación. Dependiendo de la tasa de aporte de sedimento, el techo de estos cortejos puede 
contener facies fl uviales y aluviales extensas. La sedimentación en el talud y en la cuenca au-
menta drásticamente durante las últimas etapas.

Carbonáticos

La respuesta en los carbonatos y en los siliciclásticos es más parecida durante estos cortejos 
de alto nivel. La tasa de incremento en nueva acomodación es baja y con frecuencia los perío-
dos de sedimentación alternan con períodos aproximadamente equivalentes de exposición. La 
fábrica del carbonato se reduce y adquiere un carácter local. Durante los estadios tempranos 
la topografía deposicional antecedente en la plataforma se rellena completamente. Los arreci-
fes alcanzan el nivel del mar y comienzan a expandirse lateralmente. Las llanuras de marea 
progradantes pueden alcanzar periódicamente el borde de la plataforma. Los episodios relati-
vamente cortos de la exposición subaérea dan lugar a cambios diagenéticos moderados en los 
carbonatos.

Durante los estadios tardíos, debido a que la superfi cie superior de la plataforma está esen-
cialmente al nivel del mar (acomodación muy escasa o nula), la fábrica de carbonatos sola-
mente funciona de forma intermitente en aquellos estadios en los que la paltaforma es inun-
dada debido a los cambios de período corto en nivel del mar (ciclos de alta frecuencia). La 
fábrica principal queda en el margen la plataforma, dando lugar a «un cortejo de margen de 
plataforma» (Shelf margin systems tract; Sarg, 1988). Puesto que el espacio de acomodación en 
el techo de la plataforma es pequeño, la sedimentación perimareal es común. Se desarrollan 
pocos arrecifes biohermales, siendo la norma los cuerpos arrecifales biostrómicos o los bajíos 
calcareníticos. La plataforma exporta mucho sedimento, especialmente a partir de las facies 
del margen, produciendo fl ujos gravitatorios de sedimento de grano grueso que dan lugar a 
cuñas potentes progradantes o en escalonamiento hacia adelante (forestepping) de sedimentos 
de talud. Los sedimentos en el techo de la plataforma son alterados intensamente por prolon-
gados períodos de diagénesis meteórica.

Como ya se ha apuntado anteriormente las respuestas en el conjunto de la plataforma 
carbonática a un ciclo completo de caída y subida del nivel del mar relativo a escala de cuen-
ca (ciclo de tercer orden) no será la misma dependiendo de que se trate de un sistema de 
rampa (fi gura 17.70) o de plataforma-lagoon (fi guras 17.71 y 17.72), o de que se trate de sis-
tema de plataforma-lagoon con margen deposicional o de acreción (fi gura 17.71) o que lo sea 
con margen de by-pass escarpado (fi gura 17.72).

En la fi gura 17.70 se muestra la evolución de un sistema de rampa carbonática (Emery, 
1996): 1) El cortejo trangresivo (TST, transgrasive systems tract) muestra escalonamiento hacia 
tierra de las facies de la rampa y una situación de cuenca hambrienta de sedimento, que con-
lleva un notable potencial para el desarrollo de lutitas ricas en materia orgánica. 2) El cortejo 
de alto nivel (HST, highstand systems tract) muestra progradación del margen hacia el mar y 
reducción progresiva de los topsets. 3) El cortejo de bajo nivel (LST, Lowstand systems tract). 
En el caso de una cuenca restringida y árida, las facies de cuenca se desarrollan en forma de 
cuña evaporítica subacuática que yace en on-lap sobre las facies más profundas de la rampa del 
cortejo de alto nivel anterior, justo por encima del límite de secuencia. La rampa previa que 
queda expuesta puede ser el lugar donde se desarrolle una extensa sabkha evaporítica que a su 
vez puede verse recubierta por depósitos siliciclásticos eólicos. En un contexto húmedo, la 
rampa expuesta puede ser cortada por canales fl uviales y karstifi cada, o si la entrada de silici-
clásticos es relativamente baja, una nueva rampa de bajo nivel puede nuclearse por debajo del 
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margen del sistema de rampa previo. 4) El funcionamiento del sistema de depósito carboná-
tico puede cesar al producirse la inundación y ahogamiento de la rampa carbonática y el 
avance en on-lap de depósitos siliciclásticos marinos sobre la rampa inudada. La rampa y la 
cuña siliciclástica suprayacente quedarán separadas por una discontinuidad de inundación o 
ahogamiento (drowning unconformity).

En la fi gura 17.71 se muestra la evolución de un sistema de plataforma-lagoon con margen 
deposicional o de acreción (Emery, 1996): 1) El cortejo trangresivo (TST, transgrasive systems 
tract) muestra agradación del margen. 2) El cortejo de alto nivel (HST, highstand systems tract) 
muestra progradación y reducción progresiva de los topsets. 3) Durante el cortejo de bajo 
nivel (LST, Lowstand systems tract), en el caso de un límite de secuencia de tipo 1, en el que 
el nivel del mar cae perceptiblemente por debajo del margen de la plataforma-lagoon y la 
plataforma queda expuesta en su totalidad, y en un contexto húmedo, el techo de la platafor-
ma se karstifi ca, pudiendo formarse además valles de incisión tallados por canales fl uviales. En 
la cuenca se puede depositar sedimento siliciclástico en on-lap sobre el talud carbonático. La 
producción in situ del carbonato puede permanecer en forma de arrecifes franjeantes si la 
entrada de sedimentos siliciclásticos es sufi cientemente baja y está dirigida lejos de los ambien-
tes favorables para la producción de carbonato. 4) En el caso de un límite de secuencia de 
Tipo 2 con la caída del nivel del mar la plataforma no queda expuesta en su totalidad y se 
desarrolla un cortejo de cuña de margen de plataforma (SMW, shelf-margin-wedge systems tract), 
el nivel del mar no cae perceptiblemente por debajo del margen anterior, así el techo de la 
plataforma no queda expuesto en su totalidad a la diagénesis meteórica. Posteriormente, con 
la subida del nivel del mar, la cuña de margen de plataforma se amplía en dirección hacia 
tierra y hacia el mar, pero conviene observar que este crecimiento de la cuña solamente puede 
ocurrir si el techo de la plataforma, originalmente plano, presenta una mayor subsidencia ha-
cia el mar que hacia tierra, lo que proporciona una superfi cie inclinada hacia el mar que lue-
go puede ser progresivamente recubierta en on-lap por la cuña de margen de plataforma. 5) 
La inundación de una plataforma-lagoon se ve acompañada del cese de la producción de car-
bonato por el deterioro ambiental mientras permanece sumergida. El techo de los carbonatos 
de plataforma se caracteriza por una discontinuidad de inundación (drowning unconformity) 
que separa el carbonato subyacente de la plataforma del los depósitos siliciclásticos de aguas 
profundas que la recubren en on-lap.

En la fi gura 17.72 se muestra la evolución de un sistema de plataforma-lagoon con margen 
de by-pass escarpado (Emery, 1996): 1) El cortejo trangresivo (TST, transgrasive systems tract) 
muestra agradación y desmantelamiento del margen. Los productos del desmantelamiento del 
margen recubren en on-lap el escarpado talud formando una orla a su pie (apron). 2) El cor-
tejo de alto nivel (HST, highstand systems tract) de una plataforma-lagoon con margen de by-
pass escarpado muestra agradación continua pero, al mismo tiempo, reducción progresiva de 
los topsets. En la cuenca y en el pie del talud, durante el cortejo de alto nivel, el material car-
bonático vertido desde el margen del techo de la plataforma cubre en on-lap la orla del pie del 
talud formada durante el cortejo transgresivo previo. Parte del material del talud también 
puede caer del margen carbonático durante el cortejo de alto nivel. 3) En el caso del cortejo 
de bajo nivel (LST, lowstand systems tract) en un sistema con escarpe en una zona de clima 
húmedo, el nivel del mar cae perceptiblemente por debajo del margen de la plataforma-lago-
on, y el techo de la plataforma que queda expuesto se karstifi ca, pudiendo formarse también 
valles de incisión tallados por canales fl uviales. En la cuenca se puede depositar sedimento 
siliciclástico en on-lap sobre el talud carbonático, y la destrucción del margen también puede 
dar lugar al desarrollo de conos de talud al pie de este. La producción in situ del carbonato 
parece ser de muy escasa importancia en los sistemas de márgenes muy escarpados. 4) Al igual 
que ocurre en las platagormas-lagoon con margen deposicional, la inundación de una plata-
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forma-lagoon se ve acompañada del cese de la producción de carbonato por el deterioro am-
biental mientras permanece sumergida. El techo de los carbonatos de plataforma se caracteri-
za por una discontinuidad de inundación (drowning unconformity) que separa el carbonato 
subyacente de la plataforma del los depósitos siliciclásticos de aguas profundas que la recubren 
en on-lap.
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XVIII

Arrecifes
por José Manuel Martín y Juan Carlos Braga*

INTRODUCCIÓN

Los arrecifes constituyen, desde el punto de vista sedimentario, sistemas deposicionales 
muy importantes y bien representados a lo largo de todo el registro geológico. Presentan, ade-
más, un interés paleontológico claro, ya que en ellos aparecen preservados, generalmente en 
posición de vida y relativamente bien conservados, multitud de esqueletos de organismos ma-
rinos. El interés de su estudio trasciende en muchos casos los aspectos puramente científi cos, 
ya que constituyen excelentes trampas petrolíferas o de depósitos minerales. Tienen también 
determinados usos industriales: como rocas ornamentales, en la fabricación de cal y cementos, 
en metalurgia, óptica, litografía, edifi cación, etc. A pesar de ello, el conocimiento que se posee 
de los arrecifes, en muchos aspectos, es incompleto y su estudio se revela como extremada-
mente complejo y sujeto a interpretaciones controvertidas.

Concepto y extensión del término

Para defi nir de un modo rápido y claro lo que es un arrecife, se puede decir que se trata 
de un ecosistema marino en el que una parte signifi cativa de sus componentes son organismos 
sésiles con esqueletos mineralizados que pueden fosilizar in situ. En Geología el término arre-
cife designa cualquier «depósito calcáreo formado in situ por organismos sésiles» (Riding, 
2002). Los constructores de arrecifes, según la defi nición, deben vivir fi jos y crecer sobre un 
sustrato (sésiles), al menos en alguna etapa de su ciclo vital, aunque puedan tener estadios 
larvarios de vida libre. Por otra parte, deben producir esqueletos mineralizados que posibiliten 
la construcción. Todo ello conlleva la formación de una estructura con un cierto relieve por 
encima del fondo del mar.

El término arrecife presenta, no obstante, en su acepción original, un signifi cado mucho 
más amplio, siendo utilizado por navegantes y geógrafos para designar a cualquier obstáculo 

rocoso, arenoso o fangoso que difi culta o impide la navegación.
El signifi cado geológico del término arrecife varía amplia-

mente de unos autores a otros. La nomenclatura existente es, 
asimismo, tremendamente compleja (véase Esteban, 1975). Es 
muy aceptada, no obstante, la distinción de Cumings (1932) 
entre biohermo y biostroma, según la geometría de las masas 
bioconstruidas exclusivamente (fi gura 18.1). Biohermo designa 
a cualquier masa de roca de origen orgánico en forma de lente 
o montículo y biostroma a los cuerpos equivalentes en forma de 
estrato.

* Departamento de Estratigrafía y Paleontología. Universidad de Granada. E-mail: mmartin@ugr.es; 
braga@urg.es.

biostroma

biohermo

biohermo

Figura 18.1. Biohermos y biostromas. Modifi cado de James, 
1983.
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La visión más completa y acertada de 
un arrecife se obtiene al contemplarlo 
como un ente dinámico, analizando los 
procesos que tienen lugar, los agentes que 
los desarrollan y los productos resultan-
tes. Así, para Zankl y Schroeder (1972), 
un arrecife es el lugar y el producto de la 
interrelación dinámica de construcción y 
destrucción por organismos, sedimenta-
ción, cementación y desintegración me-
cánica (fi gura 18.2). Cada porción del 
arrecife tiene su historia propia, determi-

nada por los ritmos respectivos de construcción, destrucción, sedimentación y desintegración 
mecánica, y los cambios de estos ritmos con el tiempo. Estos ritmos dependen en gran parte 
de factores ambientales tales como intensidad de las corrientes, turbulencia, penetración de la 
luz, etc.

Las rocas arrecifales no se forman por acreción continua, sino a partir de complejas se-
cuencias de los procesos antes mencionados. Los diferentes factores pueden variar en intensi-
dad tanto en el espacio como en el tiempo. Así, en una porción determinada del arrecife, o 
en un momento de su historia, la aglutinación orgánica puede ser el proceso dominante, 
mientras que en otro punto pueden serlo la destrucción por el oleaje, la acumulación de los 
derrubios resultantes y su cementación submarina.

Los cementos sinsedimentarios submarinos existentes en los arrecifes actuales son de com-
posición aragonítica y/o de calcita magnesiana (James y Ginsburg, 1979; James, 1983; Purser 
y Schroeder, 1986; Tucker, 1990; Wright, 1990a) y presentan hábito fi broso y micrítico (o 
microacicular), respectivamente. Suelen tapizar las cavidades y huecos que quedan sin rellenar 
entre los componentes esqueletales y contribuyen también a la litifi cación temprana del sedi-
mento intersticial. La velocidad de crecimiento de estos cementos submarinos puede llegar a 
ser relativamente alta (unos 25 mm cada 100 años) (Grammer et al., 1993). En las cavidades 
arrecifales es frecuente que alternen los cementos submarinos con el sedimento de infi ltración 
y/o que aparezcan encostrados por determinados organismos de «habitat» críptico. La cemen-
tación se ve especialmente favorecida en cavidades abiertas por las que fl uye fácilmente el agua 
sobresaturada en bicarbonato de calcio.

Organismos implicados y funciones que desempeñan

En la formación de los arrecifes existentes en la actualidad están implicados organismos 
diversos, que ocupan nichos ecológicos muy diferentes. Los arrecifes se extienden desde las 
zonas subpolares hasta el Ecuador, con un rango de variación en la profundidad y temperatu-
ra del agua extremadamente amplio (Wood, 1999). Así por ejemplo, los corales hermatípicos 
construyen arrecifes en las zonas tropicales y subtropicales, dentro de la zona fótica. Las ostras 
los forman en zonas someras de mares subtropicales y templados. Los arrecifes de serpúlidos 
y de algas rojas (coralinales) aparecen en áreas marinas someras desde las zonas tropicales a las 
subpolares. Las bioconstrucciones del alga verde Halimeda se desarrollan en zonas tropicales y 
subtropicales, a profundidades de hasta varias decenas de metros. Los arrecifes de esponjas se 
extienden de unas pocas decenas a cientos de metros en contextos climáticos variables. Los de 
corales ahermatípicos pueden llegar a desarrollarse en aguas extremadamente frías, a profundi-
dades de varios cientos a miles de metros.

hidrodinámica inercia baffle orgánica

SEDIMENTACIÓN
DETRÍTICA

CONSTRUCCIÓN
ARMAZÓN

AGLUTINACIÓN
DESTRUCCIÓN

INHIBICIÓN

físico-química orgánica físico-química orgánica

ARRECIFE

Figura 18.2. Procesos integrantes de la función arrecifal y sus modalidades. Modifi cado 
de Esteban, 1975.
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Los organismos involucrados en los procesos arrecifales pueden desempeñar múltiples pa-
peles, tanto en el espacio como en el tiempo. Pueden ser:

• Constructores.
• Constructores + formadores de sedimento.
• Aglutinantes.
• Aglutinantes + constructores.
• Residentes (dwellers).
• Perforantes.
• Perforantes + formadores de sedimento.

Cada conjunto de organismos implicado en una de estas funciones concretas constituye 
un gremio (guild) en el sentido de Fagerstrom (1987).

Para entender mejor el signifi cado de estos términos tomemos el ejemplo de los arrecifes 
de coral actuales, que proliferan en las aguas someras de las zonas tropicales y subtropicales. 
En ellos, el papel de organismo constructor por excelencia corresponde a los corales pétreos 
hermatípicos, que están asociados simbióticamente con algas (zooxantelas) y se caracterizan por 
ser coloniales y presentar un crecimiento rápido. Como constructores secundarios destacan 
algas coralinales (algas rojas), ciertas esponjas calcáreas (escleroesponjas) e hidrozoos (millépo-
ras) (Schuhmacher, 1978).

Es interesante hacer notar aquí que en los arrecifes de coral actuales existe una zonación 
morfológica de las colonias de coral en función de la profundidad, controlada por factores 
tales como oleaje, intensidad de sedimentación, iluminación, etc. (fi gura 18.3). Así, en la par-
te alta del arrecife predominan las colonias ramosas y/o masivas (dómicas, columnares, globu-
lares, etc., lámina 18.1.1) y en la parte más profunda las planas o en forma de plato (lámi-
na  18.1.2) (James y Ginsburg, 1979; James, 1983; Pomar, 1991). Esta zonación viene 
impuesta por la necesidad de luz de las zooxantelas. En las zonas más profundas y menos ilu-
minadas, los corales desarrollan formas planas, que son las que ofrecen una mayor superfi cie 
de exposición y, comparativamente, captan mayor cantidad de luz.

La energía del medio y la sedimentación imponen modifi caciones adicionales a la forma 
de las colonias más superfi ciales. Las formas ramosas delicadas crecen en zonas someras de baja 
energía y alto índice de sedimentación. En zonas muy batidas por el oleaje aparecen formas 

en domo (de hemiesféricas a irregulares), si la 
sedimentación es baja, o arborecentes robustas 
y/o columnares, cuando los índices de sedimen-
tación son de moderados a altos (James, 1983) 
(fi gura 18.3). Las formas encostrantes-masivas 
son las que mejor soportan las condiciones de 
alta energía, ya que son las que presentan una 
mayor superfi cie de fi jación al sustrato (Fernán-
dez-Mendiola, 1989). La zonación morfológica 
aquí esbozada (fi gura 18.3) parece aplicable a 
ejemplos fósiles, y generalizable al resto de los 
grandes metazoos constructores de arrecifes se-
gún James (1983).

Entre los organismos que residen entre las 
colonias de coral y que contribuyen, al morir y 
desintegrarse total o parcialmente sus esqueletos 
calcáreos, a la formación de sedimento cabe des-

MORFOLOGÍAS TÍPICAS DE METAZOOS CONSTRUCTORES 
EN FUNCIÓN DE LAS CARACTERÍSTICAS AMBIENTALES

MORFOLOGÍA
AMBIENTE

oleaje sedimentación

ramosa delicada bajo intensa

laminar delicada bajo baja

globosa, columnar moderado intensa

ramosa robusta moderado-alto moderada

hemisférica, dómica 
irregular, masiva

moderado-alto baja

encostrante alto baja

tabular moderado baja

Figura 18.3. Forma de las colonias de coral y otros grandes metazoos construc-
tores de arrecifes en función de la profundidad, energía del medio e intensidad 
de la sedimentación. Modifi cado de James, 1983.
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tacar algas (Halimeda), moluscos (bivalvos y gasterópodos), foraminíferos bentónicos, brio zoos, 
serpúlidos, crinoideos y braquiópodos (Schuhmacher, 1978). El papel de Halimeda es espe-
cialmente importante dada su alta densidad de población en los arrecifes, su rápido crecimien-
to y su estructura (está constituida por una serie de placas de tamaño grava, que al envejecer 
o al morir se liberan y desprenden fácilmente, acumulándose en el fondo).

La destrucción orgánica de los corales, y la subsecuente liberación de sedimento, se lleva 
a cabo fundamentalmente mediante perforación (boring) o raspado. Juegan el papel de des-
tructores algunos grupos de equinodermos (erizos y estrellas de mar), peces, algas endolíticas, 
bivalvos litófagos y esponjas perforantes (Rutzler, 1975; Warme, 1975, 1977; Ogden, 1977; 
May et al., 1982; Wright, 1990a y b). Los ritmos de destrucción por bioerosión en arrecifes 
de coral actuales son equivalentes a los de calcifi cación (Hein y Risk, 1975; Scoffi  n et al., 
1980). En los arrecifes de coral actuales del Caribe más del 50% del carbonato producido por 
los bioconstructores es transformado en sedimento suelto, principalmente por bioerosión 
(Hubbard et al., 1990, 2001). Los arrecifes de coral son especialmente sensibles a la erosión 
física (por el oleaje, huracanes) si su estructura ha sido previamente debilitada por erosión 
biológica.

Estadios del desarrollo arrecifal

Algunos autores (Lowenstam, 1950; Walker y Albertstadt, 1975; James, 1979, 1983; Fa-
gerstrom, 1987) opinan que muchos arrecifes muestran en su desarrollo, a gran escala, cuatro 
estadios. Estos son:

a) Fase de estabilización: se trata generalmente de una serie de bajíos (shoals) u otras 
acumulaciones de arena esqueletal, colonizadas por algas, plantas vasculares (sea gras-
ses) y/o animales (crinoideos, ostreidos, etc.) que se adhieren al sustrato y lo estabilizan.

b) Fase de colonización: refl eja los estadios iniciales de colonización por los organismos 
constructores del arrecife. La diversidad suele ser baja y los organismos implicados 
tienen escaso potencial de crecimiento.

c) Fase de diversifi cación: corresponde al clímax en el desarrollo del arrecife, con un gran 
número de organismos y un crecimiento rápido. Según James y Macintyre (1985), la 
mayor diversifi cación se alcanzaría en condiciones óptimas de aporte de nutrientes y 
bajo stress físico-químico. En arrecifes de coral actuales, sin embargo, la mayor diver-
sidad se alcanza en condiciones de bajo nivel de nutrientes y stress intermedio, indu-
cido por tormentas tropicales de efectos catastrófi cos (Connell, 1978; Wood, 1993). 
Contrariamente a lo que se pudiera pensar, estas tormentas tienen, en la mayoría de 
los casos, un efecto regenerador del arrecife favoreciendo el crecimiento rápido (por 
reproducción asexual) de las colonias fragmentadas y creando nuevos espacios, dispo-
nibles para su colonización, por otros corales (Wood, 1999).

d) Fase de dominación: con desarrollo preferente de formas encostrantes poco diversifi -
cadas. La competencia entre las diferentes especies conduciría fi nalmente a la desapa-
rición de muchas de ellas y al dominio de las pocas que sobreviven. La presencia de 
abundantes depredadores en el arrecife favorece la diversifi cación, retardando el pre-
dominio de las especies dominantes (Connell, 1978).

Estas fases pueden quedar refl ejadas en arrecifes fósiles como una zonación en el tipo de 
constructores y estructura interna de la construcción. La razón última de la existencia de estas 
zonaciones es un tema controvertido. Algunos autores piensan que refl ejan el reemplazamien-
to progresivo de comunidades de aguas más profundas por las de aguas someras, conforme el 
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arrecife crece hacia áreas más superfi ciales y turbulentas. Otros autores, sin embargo, opinan 
que las sucesivas zonas refl ejan una sucesión ecológica conforme el sustrato es gradualmente 
alterado por los propios organismos y la comunidad se desarrolla (James, 1983). Cabe, fi nal-
mente, la posibilidad de que sean el resultado de reemplazamientos de comunidades debidos 
a cambios relativos de nivel de mar.

Las sucesiones que aparecen pueden llegar a tener características muy diferentes a este 
modelo. Así, por ejemplo, en los arrecifes del Tortoniense superior del Corredor del río Al-
manzora son frecuentes las alternancias cíclicas de niveles ricos en el coral Porites y niveles 
dominados por el coral Tarbellastraea. Los primeros, que constituyen la fase de colonización, 
presentan una mayor diversidad de géneros de corales que los últimos, que representan la éta-
pa de crecimiento óptimo del arrecife (Martín et al., 1989). Connell (1978) describe situacio-
nes similares en el lado protegido del arrecife de Heron Island, en la Gran Barrera, donde 
Acropora llega a ser dominante y excluye competitivamente al resto de los corales, al tiempo 
que disminuye la diversidad. En el Pleistoceno de Kenia Acropora acaba dominando, de un 
modo casi exclusivo, sobre asociaciones iniciales mucho más diversas (Crame, 1980).

Clasifi cación de las calizas arrecifales

De las numerosas clasifi caciones propuestas la más utilizada es la de Embry y Klovan 
(1971), que utiliza como base la de Dunham (1962), con una serie de modifi caciones.

De acuerdo con Embry y Klovan (1971), existen dos grupos principales de calizas: las 
autóctonas (o «arrecifales s. str.») y las alóctonas. Estas últimas corresponden esencialmente a 
los tipos defi nidos por Dunham (1962) (mudstones, wackestones, packstones y grainstones) a los 
que incorporan los términos fl oatstones y rudstones. Estos últimos términos son aplicables a 
rocas carbonatadas particuladas, con al menos un 10% de sus partículas con tamaños supe-

riores a los 2 mm (al tamaño arena). En los fl oats-
tones la matriz micrítica sustenta los granos; en los 
rudstones la facies es «grano-mantenida».

Las calizas arrecifales (fi gura 18.4) (boundstones 
de Dunham, 1962) las subdividen en: a) framesto-
nes, constituidas esencialmente por acúmulos de 
esqueletos calcáreos, en su gran mayoría en posi-
ción de vida, apilados directamente unos sobre 
otros; b) bindstones o bioconstrucciones de tipo 
encostrante, y c) baffl  estones, constituidas por or-
ganismos que atrapan micrita y cuyos restos se 
preservan embebidos en esta última.

TIPOS DE ARRECIFES

Los arrecifes de coral actuales se clasifi can, atendiendo a su forma y posición respecto a la 
costa, en:

a) Arrecifes costeros: adosados a la costa y de disposición más o menos lineal, con an-
churas del orden del centenar(es) de metros y longitudes de uno a varios kilómetros.

b) Arrecifes barrera: paralelos a la costa, pero emplazados a una cierta distancia de la 
misma, y separados de ella por un lagoon más o menos amplio. Se sitúan generalmen-
te en el margen mismo de la plataforma. Sus longitudes pueden llegar a superar el 
centenar de kilómetros.

baffl  estone bindstone framestone

Figura 18.4. Clasifi cación de las calizas arrecifales según Embry y Klovan 
(1971). Modifi cado de James, 1979.
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c) Atolones: arrecifes de forma anular que encierran en su interior un lagoon no muy 
profundo (máximo 100 m). Sus dimensiones son muy variables, con diámetros que 
oscilan de 1 a 40 km. Para explicar su origen se han propuesto dos teorías alternativas: 
la de la subsidencia (Darwin, 1842) y la del control glaciar (Daly, 1915). En ambas 
se parte de un estadio inicial, que esta representado por un arrecife costero alrededor 
de una isla volcánica. De éste, se pasa progresivamente al estadio de arrecife barrera 
y, posteriormente, al de atolón. La primera de dichas teorías invoca un hundimiento 
lento y progresivo de la isla volcánica central por subsidencia de la misma. En la se-
gunda, se consigue un resultado similar por ascenso gradual del nivel del mar (en el 
período interglaciar) y el subsecuente aplanamiento de la isla volcánica central por 
efecto del oleaje. El hecho de que coexistan en la actualidad arrecifes de coral en los 
diversos estadios de desarrollo (costero, barrera y atolón) dentro de un mismo archi-
piélago, como en el caso de las Islas de la Sociedad (Schuhmacher, 1978), hace pensar 
que la propuesta de Darwin (1842) es la más acertada. La evolución cenozoica de 
otros atolones, como los de las Maldivas, revela, sin embargo, una historia mucho más 
compleja en la que se combinan las oscilaciones eustáticas con la subsidencia a lo 
largo de muchos millones de años.

Los tipos de arrecifes antes descritos son sólo 
aplicables a arrecifes someros. Si se quiere abarcar 
un mayor espectro de construcciones orgánicas, 
incluidas las formadas en aguas profundas, se ne-
cesita una clasifi cación de arrecifes algo más 
compleja, como la que a continuación se propo-
ne, siguiendo esencialmente las ideas de Wilson 
(1975) y Longman (1981) (fi gura 18.5):

a)  Montículos micríticos (Mud mounds): 
construcciones de forma amonticulada, 
de aspecto masivo, en las que predomina 
la micrita (carbonato microcristalino) 
sobre los restos esqueletales. Se forman 
generalmente sobre pendientes en zonas 
de aguas en calma, relativamente pro-
fundas. Con menos frecuencia se de-
sarrollan también en zonas someras pro-
tegidas.

b)  Pináculos (Knoll-reefs): construcciones 
amonticuladas, de paredes generalmente

muy inclinadas y forma más o menos cónica, constituidas por acumulaciones de es-
queletos de organismos más o menos en posición de vida. Se desarrollan, generalmen-
te, en zonas poco profundas de plataformas en rampa.

Los parches arrecifales (patch-reefs) podrían considerarse un subtipo, dado que 
presentan una estructura interna similar, si bien con escaso relieve. Se desarrollan so-
bre fondos planos o casi planos, generalmente poco profundos, y, vistos en planta, 
presentan formas de circulares a irregulares.

c) Arrecifes de pared (Walled-reef complexes): construcciones de tipo lineal, continuas y 
someras, situadas en la línea de costa o en el margen de la plataforma, y que presentan 
un relieve acusado («pared») en la zona que se enfrenta al mar abierto. Su caracterís-

Montículos

Pináculos

Parche arrecifal

Llanura mareal

Pináculos

Montículos micríticos

Arrecifes de pared

Arrecife

Talud

Lagoon«Shoals»

Figura 18.5. Tipos de arrecifes. Marco geográfi co y cinturones de facies aso-
ciados. Modifi cado de Wilson, 1975.
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tica más notable es la existencia de un armazón orgánico rígido, elevado sobre el fon-
do, constituido por acumulaciones de esqueletos de organismos más o menos en 
posición de vida. Los arrecifes de coral actuales pertenecen, en su mayoría, a este ter-
cer grupo, independientemente de que sean costeros, de barrera o atolones.

Principales grupos de organismos constructores representados 
en cada tipo a lo largo del tiempo

Los organismos implicados a lo largo de la historia de la Tierra en la construcción de los 
distintos tipos de arrecifes han sido y son muy diversos. De todos ellos los más importantes 
aparecen recogidos en la tabla 18.1, ordenados en el tiempo (Longman, 1981). Cabe resaltar 
el papel de los crinoideos, briozoos, «algas fi loides» y los llamados calcimicrobios (fundamen-
talmente Renalcis y Epiphyton) en la construcción de montículos micríticos del Paleozoico, y 
el de las esponjas (silíceas), rudistas (un grupo de bivalvos) y cianobacterias en los del Meso-
zoico. En los pináculos aparecen como elementos constructores más importantes arqueociatos, 

corales, estromatoporoideos, rudistas, 
algas encostrantes (Archaeolithoporella y  
coralinales) y fósiles enigmáticos como 
Tubiphytes. En la formación de arrecifes 
de pared, aparte de los corales y las algas 
rojas, que se erigen como los construc-
tores principales en el Cenozoico, des-
tacan los estromatoporoideos y las es-
ponjas calcáreas en el Paleozoico y el 
Mesozoico, respectivamente.

Para Wood (1993) el nivel de nu-
trientes (fundamentalmente nitrógeno 
y fosfato iónicos, necesarios en la pro-
ducción de materia orgánica) es el fac-
tor que condiciona los organismos 
constructores y, subsecuentemente, el 
tipo de arrecife que se desarrolla. Los 
arrecifes de pared (y pináculos), como 
los arrecifes de coral actuales y los ejem-
plos equiparables de corales tabulados y 
estromatoporoideos del Devónico, son 
característicos de medios pobres en nu-
trientes (oligotrófi cos). En su construc-
ción participan organismos autótrofos 
(algas coralinales y similares) o de carác-
ter mixto (corales hermatípicos asocia-
dos simbióticamente a las zooxantelas). 
Con niveles de nutrientes intermedios 
(mesotrófi cos) se desarrollan montícu-
los micríticos, a veces muy ricos en mi-
crita. Aquí participan organismos autó-
totrofos de crecimiento más rápido 
(cianobacterias, algas calcáreas «fi loi-
des», Halimeda, etc.) y heterótrofos dé-

Tipo de arrecife Montículos micríticos Pináculos Arrecifes de pared

Cuaternario • Crinoides
• Esponjas
• Corales

• Corales • Corales
• Algas rojas

Terciario — • Corales
• Algas rojas

• Corales
• Algas rojas

Cretácico • Esponjas
• Rudistas

• Rudistas
• Estromatopóridos

• Estromatopóridos
• Corales

Jurásico • Esponjas
• Algas

• Corales • Corales
• Algas rojas

Triásico • Esponjas • Corales
• Esponjas
• Algas Rojas

—

Pérmico • Briozoos
• Braquiópodos
• Esponjas
• Crinoides

• Tubiphytes
• Algas calcáreas

• Esponjas
• Algas calcáreas

Carbonífero • Algas fi loides
• Briozoos
• Crinoides

• Algas calcáreas
• Tubiphytes
• Crinoides

—

Devónico • Corales
• Briozoos
• Crinoides

• Corales
• Estromatopóridos

• Estromatopóridos

Silúrico • Corales
• Briozoos
• Crinoides

• Estromatopóridos —

Ordovicico • Briozoos
• Esponjas
• Corales

• Crinoides —

Cámbrico • Arqueociatos
• Renalcis
• Epiphyton

• Arqueociatos —

Precámbrico — • Estromatolitos —

Tabla 18.1. Principales grupos de organismos constructores de arrecifes a lo largo del 
tiempo. Modifi cado de Longman, 1981.
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bilmente mineralizados (por ejemplo, esponjas silíceas). En los ambientes mesotrófi cos estos 
organismos sobrecrecen rápidamente a corales y algas coralinales eliminándolos; en dichos 
ambientes además las altas concentraciones de fósforo inhiben los procesos de calcifi cación, 
desfavoreciendo con ello a los grupos con esqueletos más desarrollados. En condiciones de alto 
nivel de nutrientes el dominio corresponde a los montículos micríticos construidos por orga-
nismos de carácter marcadamente heterótrofo, tales como corales ahermatípicos, briozoos y 
braquiópodos.

El carácter trófi co de los constructores fósiles sin representantes actuales es a veces contro-
vertido. Así, mientras que para Wood (1993) los arqueociatos, los corales rugosos y los rudis-
tas fueron organismos heterótrofos, para otros autores (Cowen, 1983) fueron mixótrofos que 
vivieron en condiciones oligotrófi cas.

Modelos de facies

Montículos micríticos

Los montículos micríticos, vistos en corte, presentan un núcleo o armazón (core) y una 
cubierta o montera (cap) (Wilson, 1975; James, 1979) (fi gura 18.6). Las facies de armazón 
constituyen propiamente el montículo y se asientan a veces sobre un sedimento basal bioclás-
tico. Están formadas por sedimento micrítico en el que «fl otan» restos esqueléticos de orga-
nismos tales como esponjas silíceas, briozoos, crinoideos, algas fi loides, etc., que se preservan 
sin desintegrar o ligeramente desmantelados, en posición de vida o volcados. En muchos casos, 
la micrita que los engloba fue inicialmente atrapada por los propios organismos, que actuaron 
a modo de pantalla (efecto baffl  e), debido a sus formas irregulares y su posición erguida. En 
otros, se trata de micrita de origen microbiano (ligada a cianobacterias y/o bacterias), precipi-
tada directamente como tal o como pequeños granos discretos (peloides) de bordes difusos 
(Monty, 1995; Pratt, 1995). La micrita está con frecuencia brechifi cada, lo que indica su liti-
fi cación temprana. También señala una litifi cación temprana la presencia de estructuras de tipo 
stromatactis, que son grandes huecos alargados, de base lisa y techo irregular, rellenos por ce-
mentos y/o sedimento interno (véanse Wright, 1990b; Pratt, 1995 y Wood, 1999 para una 

revisión sobre sus posibles orígenes). En conjunto pre-
dominan las texturas baffl  estone. Las facies de margen 
(facies de fl anco), generalmente bioclásticas, suelen 
estar constituidas por fragmentos de los organismos 
que forman el montículo, brechas procedentes del 
propio montículo y restos de organismos que vivían 
en los márgenes, embebidos en una mayor o menor 
proporción de micrita. Las dimensiones de los mon-
tículos son muy variables. Los de mayor tamaño al-
canzan longitudes kilométricas y alturas de varios 
cientos de metros.

Encostramientos estromatolíticos/trombolíticos, ligados a cianobacterias y/o bacterias, re-
cubren con frecuencia a los montículos, constituyendo las denominadas monteras. Ejemplos 
representativos han sido descritos en el Trías medio del Complejo Alpujárride de la cordille-
ra Bética en el sur de España (Martín y Braga, 1987a y b) y en el Jurásico superior de Alema-
nia (Flügel y Steiger, 1981).

En Florida se encuentran ejemplos actuales de montículos micríticos, tanto someros como 
profundos. Los someros, de hasta 3 km de longitud y 4 m de altura, se localizan en la bahía 
de Florida, en el lagoon más externo (Turmel y Swanson, 1976; Bosence, 1995; Tedesco y 

Montera
Núcleo

Flanco

Figura 18.6. Estructura interna de un montículo micrítico. Modifi cado 
de James, 1979.
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Wanless, 1995; Wanless et al., 1995). En estos montículos están presentes algas calcáreas, fa-
nerógamas marinas, bivalvos, crustáceos y corales ramosos. Los profundos, de hasta 100 m de 
longitud y 50 m de altura, se localizan en el talud de la plataforma, a profundidades entre 600 
y 700 m (Neumann et al., 1977). En este último caso los organismos implicados son crinoi-
deos, corales ahermatípicos, alcionarios y esponjas.

Pináculos

Los pináculos son construcciones amonticuladas en las que predominan las texturas fra-
mestone, con esqueletos de organismos apilados directamente unos sobre otros. Localmente, 
pueden aparecer encostramientos (de algas rojas, microbianos, etc.) alrededor de los esqueletos 
y colonias, de textura bindstone. Los pináculos se encuentran generalmente en rampas, aunque 
también pueden aparecer en bordes de plataforma y/o en el interior de las mismas o sobre 
atolones (Playford, 1980). Allí donde se desarrollan conjuntos de pináculos, las construcciones 
individuales, aunque independientes, están próximas entre sí. Entre pináculos adyacentes se 
localizan canales de drenaje, con rellenos de sedimento bioclástico (calcarenítico) y estructuras 
de acreción lateral. Un ejemplo de este tipo de arrecifes ha sido descrito por Giner y Barnolas 
(1979) en el Jurásico superior de la cordillera Ibérica. En este casos, los pináculos están cons-
tituidos principalmente por corales, aunque las costras microbianas, asociadas o no a corales, 
son también elementos importantes de la construcción (Aurell y Bádenas, 1997). En los ca-
nales de drenaje, entre el sedimento calcarenítico bioclástico, se encuentran ademas bancos 
de ostreidos, de textura fl oatstone. Calvet y Tucker (1995) describen pináculos (boundstones de 
corales y esponjas con abundantes costras microbianas formados sobre montículos micríticos) 
en el Triásico de las cordilleras Costeras Catalanas.

Arrecifes de pared

Constituyen, sin lugar a dudas, los arrecifes 
más representativos y característicos. En ellos 
cabe distinguir, en el caso de complejos arrecifales 
maduros, hasta un total de siete zonas o cinturo-
nes de facies. Estas son, desde el lagoon hacia el 
mar abierto (fi gura 18.7): el trasarrecife bioclás-
tico/arenoso (back-reef coralgal sand), la llanura 
arrecifal (reef fl at), la cresta del arrecife (reef crest), 
el armazón arrecifal o arrecife s. str. (reef fra-
mework), el talud superior (reef talus slope), el ta-
lud medio (proximal slope) y el talud inferior o 
distal (distal slope) (terminología de Longman, 

1981, modifi cada parcialmente por Dabrio et al., 1981). Los tres primeros elementos per-
tenecen al trasarrecife (back reef ) y los tres últimos forman parte del antearrecife (fore reef ). 
A continuación pasaremos a describir las características más importantes de cada una de estas 
zonas, así como las facies que en ellas aparecen. Dado que el armazón arrecifal (o arrecife 
s. str.) es el elemento clave que controla la evolución del resto, este será analizado en primer 
lugar, para pasar luego a describir las zonas del trasarrecife y, fi nalmente, las del antearrecife. 
La descripción que sigue se basa en ejemplos (actuales y fósiles) de arrecifes de coral, si bien 
las características podrían extenderse, al menos parcialmente, a complejos arrecifales construidos 
por otros organismos.

Cresta llanura arrecifal

Talud
Lagoon

Trasarrecife
arenosoT. superior

T. medio
T. distal

Armazón

Figura 18.7. Cinturones de facies en los arrecifes de pared. Modifi cado de 
Longman, 1981.
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Armazón arrecifal

Está constituido esencialmente por acúmulos de esqueletos de colonias, dispuestas direc-
tamente unas sobre otras y, frecuentemente, en posición de vida. Su aspecto de conjunto es 
masivo, con relieve a veces acusado. Forma la denominada «pared» del arrecife o arrecife s. str. 
Como se ha indicado ya, la forma de las colonias suele variar según la profundidad, en función 
de la energía del medio, intensidad de sedimentación y grado de iluminación (James, 1979).

En arrecifes de coral actuales, es relativamente frecuente que las colonias de coral aparezcan 
trabadas por encostramientos orgánicos (algas rojas, etc.) y/o cementos. El sedimento inters-
ticial, que completa el relleno de los huecos entre colonias, es generalmente bioclástico y pue-
de estar litifi cado. En él abundan los restos de bivalvos, gasterópodos, foraminíferos bentóni-
cos, equínidos, Halimeda, etc., que viven asociados a los corales en el arrecife, más fragmentos 
de coral producidos por bioerosión o arrancados por el oleaje durante las tormentas. Las pro-
porciones entre detritus y zonas bioconstruidas son muy variables de unos arrecifes a otros.

En el armazón arrecifal, en la construcción s. str., predominan las texturas boundstone, en 
concreto framestone y bindstone. En el sedimento bioclástico intersticial las texturas son varia-
bles, dado que está constituido por calcarenitas/calciruditas con mayor o menor contenido 
micrítico según los casos. Esta «micrita» proviene probablemente de la desintegración por 
abrasión (orgánica e inorgánica) de partículas esqueletales hasta dar restos inidentifi cables de 
tamaño extremadamente pequeño (James y Ginsburg, 1979).

En algunos arrecifes de coral actuales y miocenos (como el de Níjar, Dabrio et al., 1981), 
el armazón arrecifal muestra en conjunto una topografía compleja. En el frente del arrecife, 
por debajo de una determinada profundidad (5-10 m), los crecimientos no son continuos sino 
que se localizan en grandes montículos o contrafuertes (buttresses), entre los que se sitúan am-
plios canales (de hasta varias decenas de metros de ancho) (fi gura 18.8), a través de los cuales 
se drena parte del sedimento que se produce en el arrecife. Este sedimento, que de no ser eli-

Figura 18.8. Reconstrucción tridi-
mensional del arrecife de Níjar 
(Mioceno superior, Almería) mos-
trando los sistemas de contrafuertes 
y canales de drenaje. SA: Sierra Al-
hamilla. J: Cono volcánico del Joya-
zo. E: Episodios anteriores emer-
gidos. CP: Canales principales de 
drenaje. 1: Sustrato prearrecifal. 
2:  Armazón arrecifal. 3: Talud del 
arrecife. 4: Pie del talud/cuenca. 
Modifi cado de Dabrio et al., 1985.
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minado terminaría por ahogar al propio arrecife, se acumula al pie del armazón y contribuye 
en la formación de los sedimentos del talud. Hacia zonas más someras los crecimientos, aun-
que más continuos, están también disectados por pequeños canales, inicio del sistema de dre-
naje más profundo antes señalado. Esta morfología más superfi cial de canalillos y pequeñas 
lomas elongadas perpendicularmente a la costa, visible en muchos arrecifes actuales, se cono-
ce como sistema de spurs and grooves.

Trasarrecife

La descripción que sigue va desde el armazón arrecifal hacia zonas más internas (costeras) 
y separadas de él. La cresta arrecifal, que corona el armazón, marca la transición y podría tam-
bién considerarse como una parte del mismo.

a) Cresta arrecifal: en arrecifes actuales está constituida por acúmulos de brechas de co-
ral y/o costras de algas rojas (Adey et al., 1982). De estas últimas cabe resaltar las 
denominadas «crestas de algas», con espesores de hasta 10 m, de los arrecifes del Pa-
cífi co y del Caribe, utilizadas por su consistencia y extensión como pistas de aterriza-
je durante la Segunda Guerra Mundial (Schuhmacher, 1978). En la cresta se encuen-
tran ademas colonias de coral in situ, de carácter encostrante y morfología laminar 
(lámina 18.1.3). Las texturas dominantes en los sedimentos de cresta son rudstone 
(fl oatstone) y bindstone.

b) Llanura arrecifal: en arrecifes de coral actuales es una zona de energía relativamente 
baja (Longman, 1981). En ella domina el sedimento detrítico-bioclástico (coralgal 
debris). Las escasas colonias coralinas se presentan alineadas en la dirección del oleaje 
y están con frecuencia enrasadas al nivel medio de la marea baja, con su interior lige-
ramente sobreexcavado («estructuras en microatolón») (lámina 18.1.4). La bioturba-
ción es intensa.

c) El trasarrecife arenoso: localmente está emergido y forma islas. El sedimento, de na-
turaleza arenosa, es mezcla de elementos autóctonos (moluscos, Halimeda, foraminí-
feros bentónicos) y alóctonos (fragmentos de algas rojas y corales). Sobre las arenas 
crecen pequeños parches de coral. Dominan los grainstones que, en dirección hacia la 
costa, transicionan a las micritas y biomicritas del lagoon. En las islas es frecuente el 
desarrollo de lentes de agua dulce y la subsecuente actuación de una diagénesis «me-
teórica» (Longman, 1981). La porosidad secundaria que ésta última genera confi ere a 
esta facies un alto interés como roca almacén de hidrocarburos.

Antearrecife

Corresponde al denominado «talud del arrecife». Los sedimentos provienen en parte del 
armazón arrecifal, deslizados gravitatoriamente a favor de la pendiente. Se pueden diferenciar 
tres zonas en función del tipo de sedimento, estructuras sedimentarias dominantes, grado de 
inclinación y proximidad al armazón. En general las capas que componen el talud del arreci-
fe suelen mostrar «megaestratifi cación cruzada» (giant cross-bedding) en la dirección de progra-
dación del arrecife hacia la cuenca. Sus valores de buzamiento original oscilan desde 25° o 
más, cerca de la pared arrecifal, a 3-8° en la zona de transición a los depósitos de cuenca. La 
descripción que sigue está extraída de los ejemplos del Mioceno superior del Mediterráneo 
occidental, estudiados por Dabrio et al. (1981), Riding et al. (1991a) y Jiménez y Braga (1993) 
(fi gura 18.9), pero es extrapolable a otros muchos ejemplos de arrecifes de coral actuales y 
fósiles.



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

930

a)  Talud superior: Se caracteriza por la presencia 
de brechas de coral y de grandes bloques des-
gajados del arrecife. En el sedimento inters-
ticial abundan restos de Halimeda, algas ro-
jas, briozoos, bivalvos y serpúlidos, que 
vivieron en esta zona del antearrecife. Su es-
tructura es caótica y predominan las texturas 
rudstone y fl oatstone.

b)  Talud medio: En el talud medio dominan las 
calcarenitas bioclásticas (packstone/fl oatstone). 
Los restos de organismos aparecen en propor-
ciones muy variables y estado de conserva-
ción muy diferente. Junto a fragmentos de 
formas delicadas de hábito ramoso (bran-
ching) de briozoos y algas rojas, y rodolitos, 
aparecen concentraciones locales de placas de 
Halimeda. Al menos parte de estos elementos 

 tienen carácter autóctono y son acúmulos de restos de organismos que vivían en el 
propio talud (Mankiewicz, 1988). La estructura interna más evidente es la laminación 
paralela, marcada por diferencias en el tamaño de grano en las distintas láminas. Esta 
laminación está destruida frecuentemente por bioturbación, en la que dominan trazas 
verticales.

c) Talud distal: En el sedimento, también bioclástico aunque raramente se identifi can en 
él los componentes esqueletales, predominan los tamaños de arena fi na a limo. Las 
texturas dominantes son wackestone. La estructura más evidente es laminación para-
lela de baja energía, con espesores de láminas de centimétricos a milimétricos. Las 
capas están a veces bioturbadas, con un claro predominio de trazas horizontales.

Marco tectónico

Los arrecifes pueden desarrollarse en marcos tectónicos muy diferentes, siempre y cuando 
los factores ecológicos imperantes en ellos sean los adecuados. Su espesor y tamaño, sin em-
bargo, vienen controlados, en gran medida, por el estilo y los valores de subsidencia. Tasas de 
subsidencia altas permiten, por lo general, el desarrollo de potentes secuencias arrecifales (James 
y Macintyre, 1985) salvo que, combinadas o no con subidas de nivel eustático, superen la 
velocidad de crecimiento vertical del arrecife. En esas circunstancias el arrecife acaba «ahogán-
dose», es decir, quedándose demasiado profundo como para seguir creciendo.

En cuencas intracratónicas la subsidencia es baja y las secuencias arrecifales están afectadas 
por numerosas interrupciones. Los arrecifes aparecen en los márgenes o localizados en paleoal-
tos en el interior de la cuenca. En rifts intracontinentales los arrecifes se presentan generalmen-
te coronando bloques (horsts) (Burchette, 1988). En márgenes continentales pasivos se sitúan 
mayoritariamente en el borde de la plataforma. En este último contexto, con tasas de subsiden-
cia muy variables, la relativa «estabilidad» y permanencia del sistema permite el desarrollo de 
potentes secuencias arrecifales. En volcanes centroceánicos los arrecifes adquieren un mayor 
desarrollo en los períodos de calma relativa entre los de actividad volcánica acusada. En ellas la 
subsidencia suele ser elevada, lo que, junto a los ascensos rápidos de nivel de mar, suele produ-
cir secuencias arrecifales discontinuas y no muy potentes. En áreas en colisión, los arrecifes 
pre-Holocenos situados sobre la placa que subduce están «ahogados» y hundidos a distinta 
profundidad, siendo esta última tanto mayor cuanto más antiguos (Webster et al., 2004a y b).

Armazón

N-S

Talud
superior Talud medio Talud distal

10 m

10 m

Cresta arrecifal
empalizada de coral
pináculos de coral

Brechas y bloque de coral

Brechas bioclásticas

Calciruditas

Calcarenitas

Calcilutitas

Figura 18.9. Modelo de facies del talud en el arrecife de Níjar. Modifi cado de 
Dabrio et al., 1981 y Jiménez y Braga, 1993.
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EVOLUCIÓN DE LOS ARRECIFES EN EL TIEMPO

Desde hace más de 2.000 millones de años los cambios en las comunidades arrecifales han 
refl ejado los eventos mayores en la historia de la Tierra. El registro fósil de las comunidades 
arrecifales revela una serie de variaciones desde el Precámbrico hasta la actualidad que se es-
bozan a continuación, siguiendo a James (1983), James y Macintyre (1985) y Kiessling et al. 
(2002).

En el Precámbrico se encuentran los arrecifes más antiguos conocidos, generados por mi-
croorganismos (cianobacterias y/o bacterias). Los primeros arrecifes de metazoos aparecen al 
inicio del Cámbrico y son construcciones de arqueociatos y calcimicrobios. A raíz de su ex-
tinción, en el Cámbrico medio, las cianobacterias (bacterias) pasan a ser los elementos domi-
nantes en los arrecifes, siendo, a su vez, reemplazados por bioconstrucciones de algas, brio zoos, 
esponjas, estromatoporoideos y corales (rugosos y tabulados) en el Ordovícico, Silúrico y De-
vónico. La mayor diversidad de corales y esponjas se logra en el Devónico. En este período los 
arrecifes alcanzan los 60° de latitud y algunas de las bioconstrucciones se extienden longitu-
dinalmente más de 2.000 km (Copper, 2002).

Al fi nal del Devónico, en la extinción en masa del límite Frasniense-Fameniense, se pro-
duce un colapso en los ecosistemas arrecifales. Las comunidades de invertebrados marinos se 
empobrecen extraordinariamente. Estromatoporoideos y corales rugosos y tabulados ven re-
ducida su diversidad. Los primeros arrecifes formados tras este evento de extinción fueron casi 
exclusivamente de estromatolitos microbianos.

En el Carbonífero y Pérmico las construcciones son esencialmente de algas y carbonatos 
microbianos, junto a crinoideos, briozoos y braquiópodos, sin que participen grandes inver-
tebrados sésiles, salvo las esponjas calcáreas. Al fi nal del Pérmico tuvo lugar un nuevo colapso 
de las comunidades arrecifales, de las que no existe registro alguno en un período de unos 10 
millones de años.

En los arrecifes del Triásico medio predominan aún las algas calcáreas y las calciesponjas. 
En esta época tiene lugar una nueva radiación en las comunidades arrecifales, con la diversi-
fi cación de un nuevo grupo de corales, los escleractinios, que al principio participan sólo mi-
noritariamente en la construcción. En el Triásico superior, sin embargo, su papel es ya mucho 
más signifi cativo.

En el Jurásico los «estromatoporoideos» recuperan un cierto protagonismo, que comparten 
con los corales. En las bioconstrucciones de aguas profundas del Jurásico superior es notoria 
la abundancia de esponjas silíceas.

En el Cretácico inferior las comunidades arrecifales están dominadas por asociaciones de 
corales-algas-«estromatoporoideos», si bien los rudistas empiezan a tener importancia y en el 
Cretácico medio se convierten ya en los principales elementos constructores. Las extinciones 
en masa del fi nal del Cretácico afectan fuertemente a las comunidades bentónicas marinas. 
Desaparecen los rudistas y los «estromatoporoideos», al tiempo que las esponjas calcáreas sufren 
una importante merma, y nunca más juegan un papel signifi cativo en la construcción de los 
arrecifes.

En el Cenozoico se produce una nueva diversifi cación de corales escleractinios. Los arre-
cifes terciarios son esencialmente similares a los modernos, con dominio de corales y algas 
rojas, y alcanzan su máxima expansión en el Oligoceno terminal y Mioceno inferior y medio.

En un análisis de conjunto, destacan dos ciclos mayores de desarrollo arrecifal durante el 
Fanerozoico. El primero de ellos comprende del Cámbrico al Devónico, con una duración 
aproximada de 240 millones de años. El segundo se extiende del Carbonífero a la época actual, 
con unos 340 millones de años de extensión. Las tendencias generales en ambos ciclos son 
similares. Existe un período inicial con pocos organismos constructores, esencialmente ramo-



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

932

sos o encostrantes, que forman montícu-
los. En la siguiente fase existe un domi-
nio claro de grandes metazoos, que 
construyen arrecifes de pared, a veces de 
gran entidad (James y Macintyre, 1985).

En la fase inicial, los arrecifes (mon-
tículos) se localizan en zonas de bajo ni-
vel energético (lagoon, rampas, platafor-
ma externa y taludes). Los márgenes de 
las plataformas aparecen ocupados por 
bajíos (shoals) oolíticos o bioclásticos, ya 
que en ellos no se desarrollan arrecifes, 
debido a la ausencia de grandes metazoos 
de esqueleto rígido capaces de soportar 
altos niveles de energía. En la segunda 
fase, con un espectro completo de orga-
nismos constructores, junto a los arrecifes 
de pared en los márgenes de las platafor-
mas, se forman también montículos y/o 
pináculos en las plataformas internas (la-
goon), o en las pendientes en los frentes 
de los arrecifes de margen, a una mayor 
profundidad (fi gura 18.10).

LOS ARRECIFES Y LOS CAMBIOS DE NIVEL DEL MAR

Los arrecifes fósiles, principalmente los arrecifes de pared, son depósitos sedimentarios muy 
útiles a la hora de cuantifi car las variaciones relativas del nivel del mar y, en su caso, elaborar 
las curvas eustáticas correspondientes. La cresta arrecifal nos marca en cada momento, de un 
modo claro y preciso, la situación del antiguo nivel del mar. De ahí que, analizando sus cambios 
de posición, podamos determinar las variaciones relativas de nivel del mar. Por otro lado, los 
arrecifes costeros tienen también un gran interés para efectuar reconstrucciones paleogeográfi cas 
(véanse, por ejemplo, Dabrio y Martín, 1978; Martín y Braga, 1996; Braga et al., 2003; Mar-
tín et al., 2003), ya que nos marcan con gran precisión la posición de la antigua línea de costa.

Variaciones en el crecimiento arrecifal impuestas por cambios relativos 
de nivel del mar. Modelos de depósito resultantes

Analizaremos a continuación las geometrías que resultan de la interacción entre el creci-
miento arrecifal y las variaciones relativas del nivel de mar (fi gura 18.11). El punto de partida 
será la situación de nivel de mar estable, luego nos referiremos a las de nivel de mar en ascen-
so y, fi nalmente, a las de nivel de mar en descenso.

Con nivel de mar estable se produce acreción lateral del arrecife por progradación del 
mismo hacia la cuenca (Longman, 1981) (fi gura 18.11).

Con nivel de mar en ascenso, si éste es continuo, nos encontramos ante tres situaciones 
diferentes (Playford, 1980; Longman, 1981). Si la velocidad de ascenso es idéntica a la de 
crecimiento del arrecife se produce una acreción o agradación en la vertical (fi gura 18.11). El 
resultado son los denominados «Arrecifes en Fase» (Keep-up Reefs), que en corte vertical mues-
tran siempre el mismo tipo de facies, generalmente someras (James y Macintyre, 1985).

PLATAFORMA BORDEADA
POR BAJÍOS

Montículos en el lagoon

Parches arrecifales

Arrecife barrera
Montículos
profundos

Montículos
profundos

Montículos
someros Bajíos

(shoals)

b)

a)

PLATAFORMA BORDEADA
POR ARRECIFES

Figura 18.10. Modelos de plataforma y bioconstrucciones asociadas en las fases inicial 
(a) y fi nal (b) de los ciclos mayores de desarrollo arrecifal fanerozoicos. Modifi cado de 
James, 1983.
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Cuando la velocidad de ascenso supe-
ra a la de crecimiento el resultado es una 
retrogradación (retroceso relativo del arre-
cife hacia posiciones más costeras al tiem-
po que agrada en la vertical) (fi gu-
ra  18.11). Se originan los denominados 
«Arrecifes Transgresivos» (Longman, 
1981). Cuando la subida relativa de nivel 
de mar es muy rápida, con tasas superiores 
a las de máximo crecimiento de los cora-
les, se produce el «ahogamiento» (drow-
ning) de los arrecifes, que quedan sumer-
gidos ante la imposibilidad de igualar, 
mediante acreción sedimentaria, el ascen-
so marino. En tales casos, es frecuente que 
la secuencia interna vertical que muestra 
el arrecife sea de profundización (deepe-
ning upwards) y que el techo aparezca li-
tifi cado y perforado o cubierto por las fa-
cies del antearrecife (Webster et al., 2004a 
y b). Corresponden a los denominados 
«Arrecifes abandonados» (Give-up Reefs) 
de James y Macintyre (1985). Este fenó-
meno ha sido especialmente signifi cativo 
durante el último post-glacial, en el que 
la subida eustática durante los pulsos de 
fusión ha sido muy rápida (Adey, 1978; 
Davies y Hopley, 1983; Geister, 1983; 
Webster et al., 2004b).

Finalmente, cuando la velocidad de 
crecimiento supera a la de ascenso relativo 

de nivel del mar el resultado es una agradación en la vertical con progradación lateral simul-
tánea del arrecife (fi gura 18.11).

Si el ascenso de nivel del mar es episódico, el arrecife se reinstaura en posiciones cada vez 
más elevadas y alejadas de la cuenca en cada uno de los pulsos (Playford, 1980; Longman, 
1981) (fi gura 18.11). Si la magnitud de la subida de nivel de mar en el pulso correspondien-
te no es muy acusada el resultado son los denominados «Arrecifes Capturantes» (Catch-up 
Reefs). En ellos el crecimiento arrecifal muestra una secuencia de somerización (shallowing 
upwards), desde facies más profundas a facies de cresta, que refl eja su recuperación inmedia-
tamente después del pulso de hundimiento (James y Macintyre, 1985).

Con nivel del mar en descenso, si éste es rápido el arrecife emerge y cesa su crecimiento. 
Si, por contra, es relativamente lento el crecimiento del arrecife se produce de un modo con-
tinuo, a niveles topográfi cos cada vez más bajos (con dispositivo en offl  ap) (fi gura 18.11). 
Cuando el descenso es pulsacional, el crecimiento del arrecife acontece en terrazas (prograda-
ción con down-stepping) (fi gura 18.11), a niveles cada vez más bajos cuanto más modernas 
(Longman, 1981).

Si las oscilaciones del nivel de mar tienen carácter cíclico, como las glacioeustáticas, los 
modelos geométricos que resultan son relativamente complejos, ya que combinan una fase de 
ascenso, con agradación en la vertical y desarrollo de facies lagunares al abrigo del arrecife, y 

Agradación

Retrogradación

Nivel del mar estable
Progradación

Nivel del mar en ascenso

Nivel del mar en descenso

«Back-stepping»

«Down-stepping»

Progradación + agradación

Progradación descendente

Vd continua Vd pulsacional

Vc < Va

Vc = Va Vc > Va

Va pulsacional

n. m.

n. m. final

n. m. final n. m. 3

n. m. 1

n. m. 3

n. m. 1

n. m. final

n. m. inicial

n. m. final

Sustrato Arrecife Lagoon Taludes

Figura 18.11. Geometrías resultantes de la interacción entre el crecimiento arrecifal y 
las variaciones relativas del nivel del mar. Vc: Velocidad de crecimiento del arrecife. 
Va: Velocidad de ascenso del nivel del mar. Vd: Velocidad de descenso del nivel del 
mar. Modifi cado de Playford, 1980 y Longman, 1981.
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otra de descenso, con progradación clara hacia el interior de la cuenca a niveles topográfi cos 
cada vez más bajos y subsecuente erosión de los episodios arrecifales desarrollados en la fase 
inmediatamente anterior, al quedar éstos parcialmente emergidos (fi gura 18.12). Los modelos 
resultantes se complican aún mucho más cuando se superponen varios órdenes de ciclicidad 
de distinta periodicidad y amplitud, que introducen asimetrías en las geometrías del conjunto 
y conllevan el desarrollo extenso de facies lagunares en las fases de agradación de los ciclos de 
mayor amplitud (fi gura 18.13) (véase Pomar, 1991; Pomar y Ward, 1991, 1994; Braga y Mar-
tín, 1996; Pomar et al., 1996).

Agradación + 
progradación

Cuñas deposicionales

Cuña invertida

Capas expansivas

Erosión y carstificación

100 m

50 m

50

Erosión
y carstificación

Capas de lagoon expansivas

Nivel de mar

Nivel de mar alto

Nivel de mar bajo

Nivel de mar en ascenso

Nivel de mar en descenso

Progradación

Progradación
descendente
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Figura 18.12. Desarrollo de facies y geometrías en los arrecifes costeros messinienses en relación con los ciclos 
de precesión. Al inicio del ciclo, en la fase «fría» del mismo, se genera la denominada «cuña de bajo nivel del 
mar», constituida por facies bioclásticas costeras con abundantes restos de bivalvos y algas coralinales y estra-
tifi cación cruzada tabular. En la fase subsecuente, de carácter transgresivo, se inicia el crecimiento arrecifal. En 
esta etapa predomina la agradación vertical, junto a una cierta progradación. En la fase de alto nivel del mar 
continúa el crecimiento activo del arrecife, que prograda rápidamente hacia la cuenca. En la fase fi nal, de caí-
da del nivel del mar, se produce progradación del arrecife, a cotas cada vez más bajas (progradación descen-
dente), al tiempo que se erosionan y carstifi can los materiales anteriormente depositados. Modifi cado de Braga 
y Martín, 1996.
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Infl uencia de las variaciones eustáticas de largo período

No existe una relación directa entre los dos grandes ciclos fanerozoicos de desarrollo arre-
cifal (James y Macintyre, 1985) y los superciclos eustáticos de Vail et al. (1977). En el Fane-
rozoico sin embargo parece existir una clara correspondencia entre evolución arrecifal y super-
secuencias (ciclos de segundo orden). Los grandes cambios en las comunidades arrecifales 
coinciden en el tiempo con los límites de las supersecuencias (Kiessling et al., 2002), momen-
tos en los que se producen algunas de las grandes extinciones (Hallam, 1990). Muchas de las 
grandes crisis experimentadas por los sistemas arrecifales, aunque no todas, coinciden en el 
tiempo con los grandes eventos de extinción masiva (Flügel y Kiessling, 2002). Las construc-
ciones de grandes metazoos son especialmente sensibles y desaparecen durante estos últimos, 
independientemente de cuáles sean sus causas (glaciación, impacto de meteoritos, anoxia glo-
bal, etc.). En estas circunstancias, algunas colonias individuales subsisten en determinados 
puntos del globo terrestre y ayudan a recuperar posteriormente los arrecifes, una vez se elimi-
nan las alteraciones ambientales y se restablecen medios más estables y uniformes (Wood, 
1999). En estos ambientes renovados radian multitud de nuevas especies que dan lugar a co-
munidades arrecifales totalmente diferentes de las preexistentes. Aunque las extinciones masi-
vas son relativamente rápidas, y están bien acotadas en el tiempo, el intervalo temporal hasta 
la recuperación de las comunidades arrecifales puede ser, en algunos casos, extraordinariamen-
te amplio (Stanley, 2001).

EJEMPLOS DE ARRECIFES

A continuación se describen una serie de ejemplos seleccionados de arrecifes, haciendo 
especial énfasis en sus aspectos más puramente sedimentológicos. La descripción que sigue no 
pretende ser exhaustiva, ni cubrir todo el espectro de construcciones arrecifales que se pueden 
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Figura 18.13. Corte del Barranco de los Castaños (Messiniense cuenca de Sorbas, Almería) mostrando ciclicida-
des sobreimpuestas y geometrías resultantes. a) Corte general. b) Ciclicidad de orden menor. Magnitud de la 
oscilación y amplitud de la misma. El «aborto» del crecimiento en una fase de agradación coincide con el cierre 
tectónico del Mediterráneo y marca el inicio de la «crisis de salinidad». c) Detalle de la mitad meridional del 
corte mostrando la ciciclicidad de orden immediatamente mayor superpuesta. Modifi cado de Braga y Martín, 1996.
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encontrar a lo largo del tiempo. Con todo ello, es lo sufi cientemente amplia como para dar 
una idea de la variabilidad e importancia de los arrecifes en la Historia de la Tierra.

Arrecifes microbianos

Los carbonatos microbianos se clasifi can en estromatolitos, trombolitos y leiolitos (Kennard 
y James, 1986; Ginsburg, 1991; Braga et al., 1995; Riding, 2000). Los estromatolitos son unas 
estructuras laminares (lámina 18.2.1), ligadas a actividad microbiana, que se forman por la 
interacción de procesos de precipitación de carbonato inducida por microorganismos (ciano-
bacterias y/o bacterias fundamentalmente), atrapamiento de partículas y cementación. Los 
trombolitos son estructuras de origen similar, sin laminación y textura interna grumosa. Los leio-
litos carecen de textura diferenciada. Los carbonatos microbianos aparecen frecuentemente 
como domos aislados (o agrupados en biohermos y biostromas), de dimensiones muy variables 
(hasta varios metros de altura y longitudes de decenas de metros). La calcifi cación temprana 
(biológicamente inducida) parece ser el factor decisivo en la preservación de las estructuras 
microbianas (Webb, 1996, 2001).

Los carbonatos microbianos fueron muy abundantes en el Precámbrico (con una atmós-
fera extraordinariamente rica en CO2 y muy empobrecida en O2, Copper, 2001), donde co-
lonizaron todos los ambientes sedimentarios, desde los someros a los marinos más profundos 
(Hoff man, 1974, 1976a; Grotzinger, 1989; Copper, 2001). El registro más antiguo de estro-
matolitos data de hace unos 3.500 Ma (millones de años), en el Arcaico (Walter et al., 1980). 
Los arrecifes de estromatolitos del Paleoproterozoico (2000-1650 Ma) son las construcciones 
arrecifales de mayor tamaño que se encuentran en el registro geológico. Los estromatolitos 
ocuparon áreas extensas, a lo largo de miles de kilómetros, desarrollando morfologías diversas 
en función de las condiciones ambientales locales (Grotzinger, 1989, 1990). En la actualidad, 
sin embargo, los arrecifes microbianos son relativamente escasos y adquieren una cierta entidad 
sólo en ambientes muy concretos. Construcciones microbianas actuales de cierta envergadura 
han sido descritas en lagos someros, ambientes costeros (llanuras mareales: Gebelein, 1976), 
lagoons hipersalinos (Shark Bay, Australia: Hoff man, 1976b; Playford y Cockbain, 1976), la-
goons de Atolones (atolón Tikehau en la Polinesia Francesa: Sphracta et al., 2001) y ambientes 
marinos someros de salinidad normal (shoals oolíticos de las Bahamas: Dill et al., 1986; Riding 
et al., 1991b; Reid et al., 1995). En menor medida, se ha citado también su presencia en 
fuentes termales, lechos de ríos (Ordoñez y García del Cura, 1983) y en arrecifes de coral 
(Montaggioni y Camoin, 1993; Camoin y Montaggioni, 1994; Cabioch et al., 2006; Camoin 
et al., 2006). Según Garrett (1970), la explicación a esta aparente paradoja: abundancia en el 
Precámbrico, y escasa representación en la actualidad, se liga a la ausencia de competidores y 
predadores. En los mares Precámbricos las cianobacterias y/o bacterias que construyeron los 
domos microbianos, en ausencia de otros organismos, proliferaron en todos los ambientes. En 
la actualidad, por contra, han sido desplazadas de la mayoría de ellos y sólo allí donde se man-
tienen condiciones de stress ambiental (altas temperaturas, salinidades anormales y/o extrema-
damente variables, corrientes intensas, etc.) son capaces de formar domos microbianos. En el 
resto de los ambientes son pasto frecuente de numerosos organismos (gasterópodos, equino-
dermos, etc.) y no llegan a construir estructuras permanentes.

Situaciones equiparables a las del Precámbrico aparecen en el registro fanerozoico conec-
tadas con las extinciones en masa que afectaron al bentos marino. Tal es el caso de la extinción 
del fi nal del Pérmico, que hizo desaparecer del fondo marino a una gran parte del bentos pre-
existente y dio paso, en el Triásico inferior, a un mar empobrecido, rápidamente colonizado 
por las cianobacterias, en el cual proliferaron, durante un cierto tiempo, los estromatolitos 
(Schubert y Bottjer, 1992). Ejemplos equiparables se encuentran en relación con las extincio-
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nes del fi nal del Cámbrico inferior (Wood, 1999; 
Rowland y Shapiro, 2002) y del Devónico superior 
(Playford et al., 1976). En todos los casos las cia-
nobacterias actuaron como elementos oportunistas 
(Schubert y Bottjer, 1992; Wood, 1999) y desarro-
llaron construcciones de gran envergadura. Las mi-
crobialitas del Cámbrico medio-Ordovícico infe-
rior en concreto perduraron durante un período de 
unos 40 millones de años y alcanzan potencias 
de varios cientos de metros y extensiones kilomé-
tricas (Rowland y Shapiro, 2002).

Un fenómeno similar, en lo que a la prolifera-
ción de estructuras microbianas se refi ere, ocurre 
en relación con la desecación del Mediterráneo du-
rante el Messiniense (Martín y Braga, 1994). En el 
Messiniense terminal mediterráneo aparecen do-
mos estromatolíticos y trombolíticos de grandes 
dimensiones (lámina 18.2.2) (Esteban, 1979; 
Rouchy et al., 1986; Riding et al., 1991c; Martín 
et al., 1993; Braga et al., 1995; Calvet et al., 1996; 
Esteban, 1996; Braga y Martín, 2000), que se 
 extienden como capas continuas desde las zonas 
costeras a las de cuenca (Martín et al., 1993) (fi gu-
ra 18.14), colonizando todo un cortejo de ambien-
tes sedimentarios (lagoons, playas, abanicos deltai-
cos, shoals oolíticos y taludes de plataforma). En 
todas las situaciones la biota asociada, aunque es-
casa, es de carácter marino normal (Martín et al., 
1993). La extraordinaria abundancia de carbonatos 
microbianos en el Messiniense terminal mediterrá-

neo parece conectada con la denominada «Crisis de Salinidad» de Hsü et al. (1977). La dese-
cación del Mediterráneo, y el deposito subsecuente de grandes masas de evaporitas, dio paso 
a un nuevo mar que hubo de ser recolonizado. En estas circunstancias las asociaciones micro-
bianas, como oportunistas, se extendieron rápidamente colonizando todos los ambientes sedi-
mentarios, coexistiendo con una biota de carácter marino normal, que sólo muy lentamente 
fue capaz de desplazarlas y recuperar sus antiguos hábitats (Martín y Braga, 1994). Algo pa-
recido pudo suceder en el Pérmico de la cuenca Zechstein centroeuropea y en el Silúrico de 
la cuenca de Michigan (Estados Unidos) (Martín y Braga, 1994). En ambos ejemplos, grandes 
domos estromatolíticos, que ocupan enormes extensiones y presentan espesores signifi cativos, 
descansan directamente encima de potentes formaciones evaporíticas (Sears y Lucia, 1979; 
Paul, 1980).

Los microorganismos (cianobacterias y bacterias) han sido además constructores, con ca-
rácter mayoritario o incluso exclusivo, de estructuras arrecifales profundas (montículos micrí-
ticos) a lo largo del Fanerozoico (Pratt, 1995). También acompañan, en ciertos casos, como 
elementos secundarios generalmente encostrantes, a otros organismos constructores en estruc-
turas arrecifales más someras, como montículos micríticos (arrecifes de esponjas silíceas del 
Jurásico: Gaillard, 1983, 1984), pináculos (en el Jurásico de la cordillera Ibérica: Aurell y Bá-
denas, 1997), y arrecifes de pared (arrecifes de coral messinienses del Mediterráneo occidental: 
Riding et al., 1991a).
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Figura 18.14. Carbonatos microbianos del Messiniense terminal de la cuen-
ca de Sorbas. Modifi cado de Braga et al., 1995.
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Arrecifes de algas

Construcciones de algas verdes («Halimeda»)

Halimeda es un alga verde (perteneciente al grupo de las Halimedales) extraordinariamen-
te abundante en las plataformas actuales de los mares tropicales y subtropicales. Prolifera entre 
las colonias de coral de los arrecifes y forman, en determinados casos, estructuras arrecifales 
independientes. Los Biohermos de Halimeda actuales y subactuales de la plataforma Austra-
liana (Orme et al., 1978; Marshall y Davies, 1988; Orme y Salama, 1988), Indonesia (Roberts 
et al., 1987, 1988), Caribe (Hine et al., 1988) y plataforma India (Rao et al., 1994), que se 
encuentran a profundidades de varias decenas de metros, y sus equivalentes fósiles del Mioce-
no superior mediterráneo (Braga et al., 1996a; Martín et al., 1997; Bosellini et al., 2001), 
constituyen casos particulares de «montículos arrecifales» (Phipps y Roberts, 1988; Hine et al., 

1988; Braga et al., 1996a; Martín et al., 
1997) y/o de crecimientos subhorizontales 
extensos (biostromales), de escaso relieve 
(Orme y Salama, 1988; Phipps y Roberts, 
1988), en los que las algas proporcionan 
localmente gran cantidad de bioclastos, 
produciendo verdaderos acúmulos de ruds-
tones, junto a los típicos fl oatstones más mi-
críticos. El espesor de sedimento acumula-
do es de hasta 6 m por cada 1.000 años 
(Roberts et al., 1987). Estos montículos al-
gales son en parte comparables a los «mon-
tículos de Algas Filoides» (Heckel y Cocke, 
1969; Toomey, 1980; Choquette, 1983; 
Wahlman, 2002) del Paleozoico terminal.

De los ejemplos actuales de Biohermos 
de Halimeda se conoce su topografía y el 
contexto en el que se desarrollan, pero se 
tiene muy poca información acerca de su 
estructura interna. Esta estructura, sin em-
bargo, se conoce en detalle en los ejemplos 
miocenos (Braga et al., 1996a; Martín et 
al., 1997) (lámina 18.2.3; fi gura 18.15). 
Lo más signifi cativo es la presencia de 
abundantes placas de Halimeda, sin orien-
tación preferente y sin fragmentar, que 
aparecen trabadas entre sí por micrita 
 microbiana y cementos inorgánicos (fi -
brosos, originalmente aragoníticos) (lámi-
na 18.2.4; fi gura 18.15). La litifi cación 
temprana contribuyó, sin duda, a dar rigi-
dez, estabilidad y relieve a las construccio-
nes. Aunque no se trata de arrecifes forma-
dos por depósito in situ de esqueletos 
mineralizados de organismos, sino de cons-
trucciones a partir de elementos calcáreos 
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Figura 18.15. a) Modelo sedimentario de la «Unidad de los Biohermos» (Mioceno 
superior), en el margen sur de la cuenca de Sorbas (Almería, SE de España). Se trata 
de una plataforma estrecha, de pendiente frontal suave y con diferentes tipos de bio-
hermos. Los biohermos de coral se localizan en el borde de la plataforma; los de 
Halimeda en el talud, a profundidades entre los 20 y 65 m, y los de briozoos-serpúli-
dos-bivalvos en la base del talud, en la zona de transición a la cuenca. b) Génesis del 
boundstone de Halimeda, por acúmulo (enterramiento y/o caída) y cementación tem-
prana de placas, trabadas por tapices microbianos litifi cados sinsedimentariamente y 
cementos inorgánicos (fi broso-radiados, presumiblemente aragoníticos), precipitados 
directamente a partir del agua del mar. Modifi cado de Martín et al., 1997.
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(placas de Halimeda) que han podido sufrir una pequeña removilización desde su posición 
original en la planta hasta su punto de acumulación, presentan forma amonticulada y llegan 
a alcanzar una altura notable (hasta 40 m). Es más, la movilización de sedimento, si se pro-
duce, es en forma de grandes bloques, litifi cados y cementados, del conjunto del boundstone 
de Halimeda, pero no de las placas sueltas.

Construcciones de algas rojas (algas coralinales)

Bioconstrucciones actuales de algas rojas aparecen en el Mediterráneo, a profundidades 
entre los 20 y 160 m. Constituyen los denominados Coralligènes de Plateau y han sido descritas 
por Pérès (1967) y Bosence (1985). Los «parches» algales alcanzan alturas de 1 a 4 m y se ex-
tienden lateralmente varias decenas de metros. Entre las algas destacan los géneros Mesophyllum 
y Lithothamnion, con dominio de las formas encostrantes. Los huecos entre los crecimientos 
algales aparecen rellenos por sedimento interno y cementos aragoníticos. Minnery et al. (1985) 
y Minnery (1990) hacen referencia a construcciones similares en el golfo de México, desarro-
lladas entre los 70 y 90 m de profundidad. En el Holoceno de la plataforma continental del 
NE de Australia aparecen también estructuras similares, a profundidades entre 80 y 120 m, 
formadas mayoritariamente por un entramado de encostramientos laminares de Mesophyllum 
(Davies et al., 2004). Ejemplos fósiles de bioconstrucciones parecidas se encuentran en el Eoce-
no de Italia y de Austria (Bassi, 1998; Rasser, 2000), en el Mioceno de Malta (Bosence y Pedley, 
1982) y en el Plioceno de la cuenca de Carboneras, en el SE de España (Martín et al., 2004).

Un caso muy particular son los arrecifes algales en forma de copa (algal cup reefs) descritos 
en Bermuda (Ginsburg y Schroeder, 1973), Yucatán y Brasil, que alcanzan alturas de hasta 
10 m y diámetros de unas pocas decenas de metros, y están constituidos por algas coralinales, 
hidrozoos (Millepora), foraminíferos encostrantes y vermétidos. Vistos en planta, son de cir-
culares a elipsoidales, y poseen un anillo externo sobreelevado, que rodea una depresión central 
y que queda expuesto en la marea baja.

Arrecifes de arqueociatos

Son, fundamentalmente, de edad Cámbrico inferior y constituyen los primeros arrecifes 
de metazoos que aparecen en el registro estratigráfi co. En ellos dominan los arqueociatos, or-
ganismos solitarios o, más raramente, coloniales, con esqueleto calcáreo en forma de copa, 
cono o cilindro, que la mayoría de los autores consideran emparentados con las esponjas. Los 
arqueociatos fueron esencialmente organismos atrapadores de sedimento y/o encostrantes (De-
brenne y Zhuravlev, 1996). Sólo raramente conformaron, como constructores primarios, un 
armazón rígido (Rowland, 1984; Riding y Zhuravlev, 1995). Los arqueociatos formaron co-
múnmente montículos en el lagoon, al abrigo de bajíos oolíticos/bioclásticos, o al inicio de la 
pendiente inmediatamente por delante de los bajíos. La estructura interna de estos montículos 
es, a veces, muy compleja, con varias fases de desarrollo superpuestas. Junto a los arqueociatos 
abundan los restos de crinoideos, braquiópodos, trilobites y esponjas. Los acúmulos bioclásti-
cos son dominantes en los fl ancos de las construcciones (James y Kobluk, 1978; Read, 1980; 
James y Debrenne, 1980; James, 1983; James y Macintyre, 1985; Moreno-Eiris, 1988; Rowland 
y Shapiro, 2002).

Los arqueociatos aparecen frecuentemente encostrados por calcimicrobios (Renalcis, Epi-
phyton, Angusticellularia, Girvanella), que tapizan también las paredes de las cavidades de la 
bioconstrucción. El relleno de tales cavidades culmina generalmente con cementos sinsedi-
mentarios fi brosos y sedimento bioclástico (James y Kobluk, 1978; James y Debrenne, 1980; 
James, 1983; James y Macintyre, 1985; Moreno-Eiris, 1988; Rowland y Shapiro, 2002).
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Arrecifes de poríferos

Las importancia relativa de los poríferos como constructores de arrecifes varía sensiblemen-
te de unas épocas a otras en el Fanerozoico y en función del grupo concreto que consideremos 
(Fagerstrom, 1987). Entre las esponjas calcáreas, destacan los esfi nctozoos (esponjas segmen-
tadas, compuestas por varias cámaras agregadas) e inozoos (esponjas con una sola cámara de 
interior complejo) en el Pérmico, Triásico y Jurásico. Entre las de esqueleto silíceo, son impor-
tantes las hexactinélidas en el Jurásico superior. Chaetétidos y estromatoporoideos, que son 
considerados poriferos como las esponjas, fueron, asimismo, importantes constructores de 
arrecifes en determinadas épocas (veánse los trabajos de Herb, 1984a; Manten, 1971; Matter, 
1984; Playford, 1980; Riding, 1981; Tsien, 1984a y b; Webby, 2002).

Construcciones de estromatoporoideos

Los mejores ejemplos son del Paleozoico (Silúrico-Devónico). En ellos los estromatopo-
roideos aparecen asociados a corales en parches arrecifales dentro de las plataformas (Brunton 
y Copper, 1994). Buenos ejemplos de este tipo de arrecifes se encuentran en el Devónico in-
ferior de la cordillera Cantábrica (Méndez-Bedia, 1976; Méndez-Bedia y Soto, 1984). En otras 
situaciones, los estromatoporoideos se erigen como únicos constructores. Tal es el caso de los 
ejemplos del Silúrico superior de la Isla de Gotland, en Suecia, en los que las colonias de es-
tromatoporoideos, con formas laminares y/o de domos achatados, aparecen envueltas en 
una matriz de micríta y/o arcillosa y conforman biostromas de unos pocos metros de espesor 
y centenares de metros de extensión lateral (Kershaw, 1997; Sandstrom y Kershaw, 2002).

Construcciones de esponjas calcáreas

Un ejemplo de edad triásica (tránsito Anisiense-
Ladiniense) se encuentra en el Complejo Alpujárride, 
en las zonas internas de las cordilleras Béticas, en Gra-
nada. Se trata de pequeños montículos (de 2 a 10 m 
de altura), desarrollados en una rampa carbonatada por 
delante de unos shoals calcareníticos (fi gura 18.16). Los 
núcleos son baffl  estones con abundantes restos de es-
ponjas calcáreas: esfi nctozoos e inozoos, junto a corales 
faceloides, hidrozoos y algas calcáreas (lámina 18.2.5). 
Dispersos en la micrita aparecen grandes huecos relle-
nos, al menos parcialmente, por cementos sinsedimen-

tarios (Martín y Braga, 1987a) (fi gura 18.17).
Las facies de montera son esencialmente carbonatos microbianos. La parte inferior es un 

boundstone de serpúlidos y estromatolitos, con abundantes cementos sinsedimentarios y la 
superior son boundstones trombolíticos, con gran cantidad de fenestras, rellenas por cementos 
sinsedimentarios (fi gura 18.17). Estas facies se formaron a distintas profundidades y, en un 
momento determinado, coexistieron montículos en diferentes fases de desarrollo (Martín y 
Braga, 1987a) (fi gura 18.17). Construcciones similares, con abundantes esponjas, han sido 
descritas en el Triásico medio de los Alpes (Brandner y Resch, 1981; Gaetani et al., 1981; 
Flügel y Senowbari-Daryan, 2001; Flügel, 2002), y en el Triásico superior de los Alpes (Zankl, 
1971; Flügel, 1981, 2002; Flügel y Senowbari-Daryan, 2001) y Sicilia (Abate et al., 1977). El 
famoso «Arrecife del Capitan» del Pérmico de Texas y Nuevo Méjico (Newell et al., 1953; 
Dunham, 1972; Newell, 2001; Weidlich, 2002) está también construido, en parte, por espon-
jas calcáreas, algunas de ellas alojadas directamente en cavidades (Wood, 1999).

Margocalizas
y margas

Calciruditas
y calcarenitas

Laminitas
Biomicritas
y micritasBioconstrucciones

(montículos)

Cuenca Arrecifes Lagoon
Talud de

plataforma
Llanura
costera

Barras/isla
barrera

W-NW E-SE

Calcarenitas

Figura 18.16. Modelo sedimentario de los carbonatos del Trías medio 
del Complejo Alpujárride (Zonas Internas, Cordillera Bética). Modifi cado 
de Martín y Braga, 1987a.
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Construcciones de esponjas silíceas

Estas construcciones alcanzan un desarrollo espectacular en el Jurásico superior (Leinfelder, 
2001; Leinfelder et al., 2002). Son, fundamentalmente, montículos de dimensiones muy va-
riables (de métricos a decenas de metros) y textura baffl  estone, en los que el componente do-
minante son las esponjas de esqueleto silíceo (hexactinélidas y/o litístidas) (fi gura 18.18). 

Boundstone trombolítico con micrita (1) y fenestras (2)

Calcarenitas bioclásticas

Sin escala

Mar abierto (al W)
Brechas de flanco

Boundstone trombolítico (c)

Núcleo (bafflestone) (a)

Boundstone de serpúlidos y estromatolitos (b)

Boundstone de serpúlidos (1) y estromatolitos (2) con
huecos rellenos parcialmente de cemento submarino (3)

Bafflestone con sphinctozoos (esponjas) (1), corales coloniales (2)
y solenoporáceas (3) con huecos parcialmente rellenos de cemento submarino (4)

c

2

2

23

3

1

1

14

b

a

1
 a

 5
 m

Figura 18.17. Modelo de facies de los montículos arrecifales del Triásico medio del Complejo Alpujárride. Esque-
ma que muestra sus diferentes estadíos de desarrollo en función de la profundidad a lo largo de la pendiente. 
Modifi cado de Martín y Braga, 1987a y b.

Figura 18.18. Reconstrucción idealizada de un montículo de esponjas síliceas del Jurásico superior. Modifi cado 
de Gaillard, 1984.
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Localmente pueden formar tambien biostromas muy extensos (Krautter, 1995). Las esponjas 
hexactinélidas viven en la actualidad en aguas frías (por debajo de los 15 °C), en calma y re-
lativamente profundas. En los ejemplos jurásicos, las esponjas en forma de «copa» se concen-
tran en la base de la construcción, mientras que las en forma de «plato» dominan en la parte 
alta. Los afl oramientos mejor estudiados son los del Oxfordiense de las montañas del Jura 
(Gaillard, 1983, 1984) y los del Jurásico superior de Alemania (Gwinner, 1976; Flügel y Stei-
ger, 1981; Hammes, 1996). Ejemplos similares aparecen en sedimentos de la misma edad de 
la cordillera Ibérica (Martín, 1985; Deusch et al., 1991; Bersán y Aurell, 1997) y en la zona 
Prebética de las cordilleras Béticas (Acosta et al., 1988).

Son frecuentes los encostramientos micríticos microbianos, que colonizan las esponjas y 
contribuyen fuertemente a la estabilización de la construcción, dada la fragilidad de los esque-
letos de las esponjas silíceas. Como encostrantes secundarios aparecen también serpúlidos, 
foraminíferos, briozoos, braquiópodos y bivalvos (Gwinner, 1976; Flügel y Steiger, 1981; Gai-
llard, 1983, 1984; Acosta et al., 1988; Reolid et al., 2005). Los encostramientos microbianos 
aparecen también como monteras que cubren el conjunto del montículo, a veces con carácter 
cíclico (Flügel y Steiger, 1981). Leinfelder et al. (1994) y Leinfelder (2001) observan una zo-
nación en los ejemplos jurásicos con montículos exclusivamente microbianos localizados en 
las zonas de talud más profundas; montículos mixtos, de esponjas silíceas y microbianos, a 
profundidades intermedias, y montículos mayoritariamente construidos por corales, en las 
zonas más someras.

Arrecifes de briozoos

Los montículos de briozoos son relativamente frecuentes en el registro geológico, especial-
mente en el Paleozoico (Wilson, 1975; Cuff ey, 1977, 1985; James and Bourque, 1992; Mon-
ty et al., 1995; Wahlman, 2002; Webby, 2002). Los perfíles sísmicos y sondeos del Ocean 
Drilling Program realizados en las plataformas del sur de Australia han desvelado también su 
presencia en sedimentos mucho más recientes del Cenozoico y Cuaternario (James et al., 2000, 
2004). Los arrecifes australianos son construcciones formadas en rampas, a profundidades de 
100 a 240 m, durante los períodos climáticos fríos (fases glaciales) del Plioceno-Pleistoceno. 
Su desarrollo tuvo lugar presumiblemente en condiciones mesotrófi cas (niveles intermedios de 
nutrientes), con aporte signifi cativo de nutrientes por fenómenos de upwelling. Los montícu-
los se presentan aislados o agrupados, alcanzan hasta los 65 m de altura y se alinean paralelos 
a la pendiente, extendiéndose varios kilómétros. Su textura interna es un fl oatstone con abun-
dantes restos de briozoos, con morfologías de crecimiento diversas (fundamentalmente ramo-
sas y, en menor medida, encostrantes y nodulares), en una matriz fi na bioclástica rica en fo-
raminíferos, serpúlidos, algas rojas, ostrácodos, espículas de esponjas y nanoplancton calcáreo. 
A diferencia de ejemplos similares más antiguos, destaca en ellos la ausencia de costras micro-
bianas y cementos sinsedimentarios.

Arrecifes de serpúlidos

Bioconstrucciones de sérpulidos se conocen tanto en la actualidad como en el registro 
fósil. De las actuales, quizá las mejor estudiadas son las de la costa occidental de Irlanda (Bo-
sence, 1973, 1979). Los serpúlidos crecen allí en lagoons de una bahía, a profundidades entre 
2 y 20 m. En conjunto forman entramados de tubos de disposición «arborescente» y creci-
miento vertical polarizado, de hasta 2 m de altura y varios cientos de metros de extensión. 
Inicialmente, se implantan sobre pequeños afl oramientos de sustrato rocoso, luego se extien-
den lateralmente sobre sus propios derrubios, colonizando también fondos lodosos. Cons-
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trucciones similares han sido descritas por Hot-
tinger (1984) en el mar Rojo, a profundidades de 
150 a 200 m.

Los arrecifes fósiles de serpúlidos abarcan un 
espectro de edades muy amplio. Arrecifes consti-
tuidos casi exclusivamente por serpúlidos, o en los 
que éstos son preponderantes, se conocen en el 
Devónico (Beus, 1980), Triásico (Flügel et al., 
1984; Braga y López-López, 1989) y Mioceno 
(Friebe, 1994; Andre et al., 2004).

El ejemplo triásico antes mencionado es una 
construcción compleja constituida por serpúlidos, 
estromatolitos y cementos (lámina 18.2.6; fi gu-
ra  18.19) (Flügel et al., 1984; Martín y Braga, 
1987b). Su edad Noriense (Triásico superior) ha 
sido precisada por Braga y Martín (1987), por 
dataciones con dasycladáceas. Las construcciones 
se localizan sobre la plataforma externa, hacia mar 
abierto de unos shoals biocláticos muy ricos en 
fragmentos de dasycladáceas (fi gura 18.20). Las 
construcciones se dividen, según su grado de 
complejidad, en dos tipos. En las más simples, 
situadas más hacia el interior de la plataforma, los 
racimos de serpúlidos constituyen los núcleos de 
la construcción y alrededor de ellos se disponen 
los encostramientos estromatolíticos. En los hue-
cos que quedan por rellenar precipitan los cemen-
tos submarinos, de naturaleza fi brosa y mineralo-
gía original presumiblemente aragonítica. En las 
más complejas, localizadas en el borde de la pla-
taforma, sobre el núcleo inicial de racimos de ser-
púlidos se disponen y alternan diversas generacio-
nes de microbialitas encostrantes y cementos. 
Construcciones similares de serpúlidos-estroma-
tolitos (aunque sin cementos submarinos), de 
edad también Triásico superior, han sido descritas 
en el sur de Italia, en las regiones de Lucania y 
Calabria (Climaco et al., 1997), en contextos de 

borde de plataforma y parte alta del talud, en cuencas interiores (intraplataforma) semiaisladas 
y con circulación restringida (Cirilli et al., 1999).

Arrecifes de bivalvos

Los arrecifes construidos mayoritariamente por bivalvos aparecen en épocas muy diversas. 
Son de destacar las construcciones de megalodóntidos del Triásico, las de ostreidos del Ceno-
zoico/Cuaternario (Norris, 1953; Herb, 1984b; Jimenez et al., 1991) y, especialmente, las de 
rudistas del Cretácico, asociadas o no a corales (Philip, 1972, 1984; Wilson, 1975; Scott, 1979; 
Carbone y Sirna, 1981; Masse y Philip, 1981; Polsak, 1981; Gili, 1982). También se conocen 
construcciones de Placunopsis en el Muschelkalk (Geister, 1984a) y bioconstrucciones de Li-

Cementos sinsedimentarios

Huecos

SerpúlidosEstromatolitos
1 cm

a)

c)

b)

Figura 18.19. Construcción de serpúlidos-estromatolitos-cementos del Triásico 
superior alpujárride (Zonas Internas, Cordillera Bética). a) Fase inicial de co-
lonización por serpúlidos. b) Desarrollo de encostramientos estromatolíticos 
alrededor de los tubos y racimos de tubos de serpúlidos. c) Precipitación de 
cementos submarinos. Modifi cado de Flügel et al., 1984 y Martín y Braga, 
1987b.
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Figura 18.20. Modelo de facies del Triásico superior alpujárride. 1: Mallas de 
algas/Estromatolitos. 2: Biostromas de Dasycladáceas. 3: Calciruditas y calca-
renitas con abundantes restos de Dasycladáceas. 4: Construcciones «simples» 
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serpúlidos-estromatolitos-cementos. 6: Calciruditas y calcarenitas bioclásticas. 
7: Calizas margosas micríticas. Modifi cado de Martín y Braga, 1987b.
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thiotis en el Lías (Bosellini, 1972; Lee, 1983; Broglio-Loriga, 1984; Leinfelder et al., 2002). 
Como ejemplo nos vamos a concentrar en las de rudistas que son las más signifi cativas.

Arrecifes de rudistas

Los hippuritoidáceos, comúnmente llamados rudistas, fueron importantes organismos 
constructores en el Cretácico medio y superior. En los arrecifes de rudistas los individuos apa-
recen normalmente erguidos y agrupados en racimos. Se trata de formas altamente inequival-
vas, de tamaños a veces enormes (hasta de dimensiones métricas), con una valva fi ja al sustra-
to, de forma generalmente cónica o cilíndrica, y otra libre, que actúa de tapadera (Skelton, 
1976, 1979; Fagerstrom, 1987). Las velocidades estimadas de crecimiento de las conchas (de 
hasta 20-40 mm/año) son comparables a, o incluso mayores que, las de los esqueletos de los 
corales hermatípicos en los arrecifes de coral actuales (Steuber, 1996).

La escasez de elementos encostrantes, la casi nula presencia de cementos sinsedimentarios 
y la escasa estabilidad, dada su geometría, de las conchas de los organismos constructores son 
características notorias de los arrecifes formados exclusivamente por rudistas (Fagerstrom, 
1987). Por esto, los ambientes protegidos (lagoons y plataforma restringida) (Masse y Philip, 
1981; Philip, 1984), o de baja energía (rampa externa y margen de plataforma) (Gili, 1982), 
fueron los más favorables para su desarrollo. En muchos casos, estas construcciones, monoes-
pecífi cas o casi monoespecífi cas, apenas se levantaban del fondo marino adyacente y muchos 
rudistas, con modos de vida semi-infáunicos, vivían semienterrados en el fondo lodoso. Por 
todo ello, las morfologías de conjunto dominantes en los arrecifes de rudistas son generalmen-
te biostromales o de biohermos poco elevados (Masse y Philip, 1981; Philip, 1984; Höfl ing y 
Scott, 2002; Johnson et al., 2002). Estas generalizaciones no son válidas, sin embargo, para 
los arrecifes mixtos de corales y rudistas, característicos de la parte alta del Cretácico inferior 
(Carbone y Sirna, 1981; Masse y Philip, 1981; Polsak, 1981; Philip, 1984; García-Mondejar 
y Fernández-Mendiola, 1995; Höfl ing y Scott, 2002; Johnson et al., 2002). Estos llegaron a 
constituir biohermos, a veces de cierta entidad, en zonas de energía variable, en el borde de la 
plataforma o sobre altos paleogeográfi cos (umbrales poco profundos), situados en mar abierto, 
por delante generalmente de una zona de bajíos.

Arrecifes de coral

Los arrecifes de coral están especialmente bien desarrollados en dos momentos del Fane-
rozoico. En el Paleozoico medio (construcciones de corales rugosos y tabulados: Mendez-Bedia, 
1976; Brachert et al., 1992; Copper, 2002; etc.) y en el Cenozoico (construcciones de escle-
ractinios: James, 1983; Fagerstrom, 1987; etc.). Estos últimos, que tuvieron también un  cierto 
fl orecimiento en el Jurásico (Geister, 1984b; Insalaco et al., 1997) y Cretácico inferior, son los 
que se extienden hasta la época actual, aunque su máximo esplendor lo alcanzan en el Oligo-
ceno terminal en el Caribe y en el Mioceno inferior y medio en el Indo-Pacífi co (Frost, 1977, 
1981; Perrin, 2002). Los ejemplos que a continuación se describen corresponden todos a 
arrecifes de escleractinios, actuales y miocenos.

Actuales

Factores que condicionan su distribución y desarrollo

Los corales ahermatípicos forman localmente en los mares actuales construcciones amon-
ticuladas (de circulares a elípticas), que llegan a alcanzar los 70 m de altura y cubren áreas de 
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varios kilometros cuadrados de extensión (Teichert, 1958; Reed, 1980; Mullins et al., 1981). 
Ejemplos espectaculares de «bancos» de corales ahermatípicos se encuentran a lo largo de la 
costa oriental atlántica, desde Noruega (Freiwald et al., 1997) hasta el golfo de Guinea, costa 
occidental atlántica (Carolina y Florida: Reed, 1980; Newton et al., 1987) y sur de Chile. El 
rango de temperaturas en que aparecen oscila de –1 a 29 °C. La profundidad a la que se de-
sarrollan es también muy variable (de 0 a 6.200 m), aunque suelen dominar los biohermos 
profundos.

Sin embargo, la mayoría de los arrecifes de coral actuales están construidos por corales 
hermatípicos. Estos arrecifes cubren aproximadamente un 15% de las áreas marinas someras, 
ocupando una extensión de unos 600.000 km2 (Stanley, 2001). En este caso, los principales 
requerimientos ecológicos para su desarrollo son: a) aguas cálidas (de 18 a 36 grados centígra-
dos); b) someras (hasta un máximo de 100 m); c) de salinidad normal (de 27 a 40 por mil); 
d) limpias y por tanto sufi cientemente iluminadas, y e) con un cierto nivel de nutrientes 
(Schuhmacher, 1978). La comunidad arrecifal es sensible a estos factores y si se superan los 
límites de tolerancia cesa su crecimiento. Algunos autores (Ginsburg, 1972) consideran como 
elemento adicional f ) la existencia previa de un sustrato fi rme estabilizado, sobre el cual pue-
dan fi jarse las colonias. Analizaremos a continuación algunos de estos factores y sus consecuen-
cias más directas.

a) Aguas cálidas: en general, los arrecifes de coral se asocian a las latitudes tropicales. En 
efecto, una ojeada a un mapa mundi donde aparezcan señalados los arrecifes de corales her-
matípicos actuales nos hace ver que aparecen principalmente entre el trópico de Cancer y el 
de Capricornio (Schuhmacher, 1978). Sin embargo, su distribución no es del todo regular, ya 
que en estas latitudes hay extensas áreas costeras sin arrecifes, mientras que, por otro lado, 
aparecen arrecifes fuera de los trópicos. Las isocrinas, es decir las líneas que unen los puntos 
de igual temperatura media invernal del agua del mar, constituyen un límite más adecuado 
que el de los paralelos de una determinada latitud. La isocrina de los 20 °C circunscribe bas-
tante bien a los arrecifes de corales hermatípicos actuales, aunque colonias individuales pueden 
aparecer claramente por debajo de este límite (Veron, 1995). La temperatura del agua es, pues, 
el factor determinante en la distribución de los arrecifes coralinos a gran escala. Así, allí don-
de la circulación costera está gobernada por corrientes cálidas los arrecifes alcanzan una mayor 
latitud. Por ejemplo, en la Gran Barrera de Arrecifal de Australia, debido a la existencia de 
una corriente cálida que fl uye hacia el sur paralela a la costa, los arrecifes se extienden más allá 
del trópico de Capricornio. Algo similar ocurre en el Caribe, en relación con la Corriente del 
Golfo, y al sur de Japón, debido a la corriente cálida de Kuroshio. En ambos casos los arrecifes 
aparecen a latitudes más al norte del Trópico de Cáncer. Situaciones inversas se presentan 
donde las corrientes frías penetran en los trópicos, como en la costa occidental de América del 
Sur, donde la corriente de Humboldt impide el desarrollo de arrecifes de coral a lo largo de las 
costas del norte de Chile y Perú. Los grandes vórtices (remolinos) con circulación antihoraria 
de las corrientes marinas superfi ciales en el hemisferio sur son los responsables de la introdu-
ción de las aguas frías de procedencia antártica en las costas ocidentales de América y África 
que inhiben el desarrollo arrecifal. Esta situación se inició en el Paleoceno inferior y se man-
tiene hasta la actualidad (Perrin, 2002). Por otro lado, la exposición prolongada a temperatu-
ras elevadas (por encima de los 30°) es también letal para los arrecifes, ya que provoca la ex-
pulsión de las zooxantelas, produciendo el denominado coral bleaching (decoloración o 
blanqueo de los corales), y la mortalidad de las colonias de coral (Hallock, 2001).

b) Someras: como ya se ha indicado, los corales hermatípicos viven en simbiosis con unas 
algas unicelulares, las zooxantelas, cuyo papel es decisivo en la formación del esqueleto calcáreo 
y en la alimentación de la colonia (Schuhmacher, 1978). La precipitación del carbonato se ve 
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favorecida al extraer las zooxantelas CO2 del bicarbonato cálcico disuelto en el agua del mar 
para efectuar la fotosíntesis. La producción de carbonato cálcico en los arrecifes de coral ac-
tuales, mayoritariamente esqueletal, se estima en alrededor de 10 kg por metro cuadrado y 
año (Wood, 1999). Las zooxantelas fotosintetizan empleando la energía solar, es decir, captan-
do luz, lo que limita a los arrecifes de coral a zonas poco profundas. En los trópicos, donde 
los rayos solares inciden perpendicular o casi perpendicularmente a la superfi cie del mar, la 
luz solar penetra con una intensidad sufi ciente como para que las zooxantelas puedan fotos-
intetizar, por término medio, hasta los 50 m de profundidad y en circunstancias favorables 
hasta los 90 m. Por contra, en esas mismas zonas, en aguas turbias (por ejemplo en la desem-
bocadura de un río) los arrecifes, si existen, son muy someros, ya que la disminución de la 
iluminación es muy fuerte en tan sólo unos pocos metros.

c) De salinidad normal: los corales son extremadamente vulnerables a las variaciones de 
salinidad, dada la ausencia en ellos de órganos osmicoregulatorios (Schuhmacher, 1978). Por 
ello, los arrecifes de coral aparecen sólo en zonas marinas de salinidad normal. Excepcional-
mente, algunos corales pueden tolerar salinidades de hasta el 46 por mil (Kinsman, 1968; 
Brown, 1997).

d) Limpias: la sedimentación detrítica es otro factor esencial en la distribución regional 
de los arrecifes de coral. Los corales son animales que viven fi jos al sustrato y, por tanto, in-
capaces de escapar cuando son enterrados por sedimento (arena, limo, etc.). Los pólipos co-
ralinos, de tamaño milimétrico a centimétrico, tienen una cierta capacidad para alejar los 
granos de arena u otros tipos de partículas, que en ocasiones se depositan sobre ellos, pero no 
subsisten si la llegada de sedimento es demasiado alta. Por ello, en las zonas en las que el agua 
transporta de un modo constante, o casi constante, una carga importante de partículas detrí-
ticas no crecen arrecifes. El mejor ejemplo de esta situación lo constituye la costa norte de 
Sudamérica, donde se produce una interrupción de más de 3.000 km en la cadena de arreci-
fes, que se extiende desde el sur de Río de Janeiro hasta Florida, a causa de las enormes can-
tidades de sedimento que son transportadas constantemente a dicha costa por el Amazonas y, 
en menor medida, por el Orinoco (Schuhmacher, 1978). Cuando los aportes terrígenos se 
producen, por el contrario, de un modo esporádico y localizado, como en los abanicos deltai-
cos actuales del mar Rojo (Hayward, 1982, 1985; Purser et al., 1987) o en los ejemplos equi-
parables del Tortoniense del río Almanzora (Martín et al., 1989) y cuenca de Granada (Braga 
et al., 1990), los arrecifes subsisten en áreas protegidas, o se reinstalan y crecen en los interva-
los temporales que median entre las sucesivas avenidas.

e) Sin exceso de nutrientes: la mayoría de los organismos de los arrecifes de coral son 
autótrofos o tienen un carácter mixto, como es el caso de los propios corales, que se alimentan 
en parte de las sustancias que les proporcionan las zooxantelas que viven con ellos en simbio-
sis. Por ello, tienen una cierta necesidad de nutrientes que hace que el crecimiento arrecifal se 
vea favorecido hacia las zonas marinas más abiertas, a las que los arrecifes tienden a desplazar-
se conforme crecen. Debido a esto, la mayoría de los arrecifes se localizan en los bordes de las 
plataformas, al tiempo que en la zonas situadas hacia la tierra emergida (lagoon o plataforma 
interna) presentan menor desarrollo (Schuhmacher, 1978). Sin embargo, un exceso de nu-
trientes afecta de manera negativa y puede ser letal para los corales (Kinsey y Davies, 1979; 
Hallock y Schlager, 1986) y subsecuentemente para los arrecifes, que no se desarrollan en aguas 
ricas en nutrientes (Hallock, 2001) o con fuertes variaciones, de carácter pulsacional, en el 
contenido de los mismos (Wood, 1993). El exceso de nutrientes inhibe el desarrollo de las 
zooxantelas y favorece a su vez el crecimiento de las macroalgas, que compiten con los corales 
por la luz y el espacio y, fi nalmente, los desplazan (Wood, 1999). Los nutrientes estimulan 
además el crecimiento del fi toplancton, lo cual reduce la transparencia del agua, limitando la 
extensión en profundidad de los corales zooxantelados y, por tanto, de los arrecifes que cons-
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truyen (Hallock y Schlager, 1986). Estos nutrientes son aportados de un modo natural bien 
por corrientes de upwelling o bién directamente por ríos desde las áreas continentales. En zo-
nas de upwelling no se desarrollan arrecifes de coral, a lo que contribuye también la tempera-
tura relativamente baja del agua procedente de zonas más profundas del océano. En el caso de 
los ríos, el exceso de nutrientes se suma a la alta tasa de sedimentación detrítica y al aporte 
de agua dulce que inhiben a su vez el desarrollo arrecifal. A todo esto hay que añadir, en tiem-
pos muy recientes, los aportes artifi ciales debidos a vertidos industriales y/o aguas residuales 
que están dañando seriamente los arrecifes de coral en algunas zonas (Hallock, 2001).

f ) Sustrato duro: según algunos autores (Ginsburg, 1972), los arrecifes de coral necesitan 
para implantarse un sustrato duro estable. En arrecifes neógenos es frecuente que dicho sus-
trato sea de origen orgánico (bancos de ostreidos o, más frecuentemente, un nivel de algas 
coralinales encostrantes o de rodolitos). Ejemplos de ello se encuentran en el Tortoniense de 
la cuenca de Fortuna (Santisteban y Taberner, 1988). Sin embargo, en otros ejemplos neóge-
nos, como en los arrecifes tortonienses del corredor del río Almanzora, los corales (Porites) 
crecen directamente sobre limo en la fase de colonización (Martín et al., 1989). En arrecifes 
progradantes sus propias brechas actúan como sustrato, como en los arrecifes messinienses de 
Almería (Dabrio et al., 1981; Riding et al., 1991a).

En otras ocasiones los arrecifes se instalan sobre bioconstrucciones previas, correspondientes 
a fases de desarrollo arrecifal más antiguas. En tales casos la estructura interna fi nal resultante 
viene dada por la suma de la de los diferentes episodios amalgamados y es, a menudo, tremen-
damente compleja (Garrett y Hine, 1979; Marshall, 1983; Symonds et al., 1983). Las oscila-
ciones de nivel del mar acontecidas durante el Cuaternario, ligadas a las sucesivas glaciaciones, 
han expuesto periódicamente las regiones costeras que, en muchos puntos, se han carstifi cado. 
La morfología de los arrecifes actuales (Holocenos) está fuertemente controlada por la topogra-
fía cárstica subyacente, dado que, en la mayoría de los casos, los arrecifes no hacen sino revestir, 
como una película, el carst en torrecillas (tropical) sumergido (Purdy, 1974).

Ejemplos

En la actualidad los arrecifes de coral se distribuyen en dos grandes provincias: la Caribe-
ña y la Indo-Pacífi ca, de las que detallamos ejemplos. De la última, que es también la que 
presenta una mayor biodiversidad, se ha seleccionado un área concreta: la Gran Barrera de 
Arrecifes de Australia, que es la mejor conocida desde el punto de vista sedimentológico.

Caribe

El ejemplo escogido es el Arrecife Barrera de 
Belize, estudiado en detalle por James and Gins-
burg (1979) y Rutzler y Macintyre (1982). La des-
cripción que sigue es un resumen de la que apare-
ce en James y Macintyre (1985).

Este arrecife presenta una zonación geomorfo-
lógica y biológica a lo largo de un corte transversal, 
de unos 700 m de longitud (fi gura 18.21). En la 
zona del lagoon más próxima al armazón aparecen 
crecimientos biostromales dispersos (thickets) de 
Acropora cervicornis. Pequeños parches de coral, 
con Montastrea annularis y coralináceas, se hacen 
notorios conforme nos aproximamos a la cresta.
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Figura 18.21. Arrecife barrera de Belize. Topografía y zonas características. 
Modifi cado de James y Macintyre, 1985.
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En la cresta del arrecife son extraordinariamente abundantes las costras de coralináceas 
sobre grandes fragmentos de coral muerto. En el frente de la cresta aparece una densa barrera 
del hidrozoo Millepora complanata, que da paso, conforme aumenta la profundidad, a un ex-
tenso thicket de Acropora palmata.

Inmediatamente hacia mar abierto, y extendiéndose hasta una profundidad de unos 
10-15 m, aparecen los sistemas de spurs and grooves. Los crecimientos de coral, constituidos 
por asociaciones de Agaricia tenuifolia y Porites porites coronadas por Acropora palmata y Acro-
pora cervicornis, se concentran en los salientes (spurs), mientras que en los canales (grooves) 
aparecen sólo colonias muy localizadas sobre o entre el sedimento arenoso bioclástico.

A partir de aquí, desde los 15 a los 22 m de profundidad, la pendiente del arrecife se hace 
uniforme (alrededor de unos 25°) y aparece colonizada por un thicket constituido fundamen-
talmente por Acropora cervicornis y Montastrea annularis.

La parte más externa y profunda del arrecife está caracterizada por un relieve escarpado, 
que va aproximadamente desde los 22 a los 120 m de profundidad. Hay una terraza superior, 
donde se acumula esencialmente sedimento bioclástico, por debajo de la cual, a unos 30 m 
de profundidad, aparece una zona de pendiente marcada (50-70°) (denominada brow), colo-
nizada localmente por corales laminares, a partir de la cual el relieve se verticaliza totalmente 
(fi gura 18.21).

Esta pared es en realidad un relieve herededado de caliza arrecifal pleistocena, perforada y 
litifi cada, sobre la que se adhiere en la actualidad una prolífi ca comunidad de esponjas calcáreas, 
corales ahermatípicos y crinoideos. En general, la topografía de los arrecifes caribeños actuales 
está fuertemente condicionada por la del sustrato infrayacente (episodios arrecifales cuaterna-
rios anteriores, muy carstifi cados y erosionados, Geister, 1984c) y sólo en su zonas menos 
profundas (20 m superiores en el ejemplo aquí descrito) podría considerarse, al menos en 
parte, construccional.

Gran Barrera

La Gran Barrera Arrecifal de Australia se extiende a lo largo de 
más de 2.000 km de norte a sur (de 9° a 24° latitud sur), en la 
costa oriental del estado de Queensland (NE de Australia) (fi gu-
ra 18.22). Se trata de una plataforma mixta terrígeno-carbonatada, 
con anchuras variables, de 20 a 290 km de oeste a este (la parte 
más estrecha se sitúa aproximadamente en el centro), colonizada 
por arrecifes de coral de muy diversos tipos y tamaños. En conjun-
to existen unos 2.500 arrecifes, 75 de los cuales superan 52 kiló-
metros cuadrados de extensión. En la Gran Barrera se distinguen 
tres zonas: septentrional, central y meridional (Maxwell, 1968). En 
la septentrional, de aguas generalmente someras (menos de 30 m), 
predominan los arrecifes barrera (de hasta 200 km de longitud) y 
los costeros. En la central, con profundidades de hasta 65 m, se 
encuentran numerosos arrecifes, tanto en el interior de la platafor-
ma como en el margen. En la región meridional es donde se alcan-
zan las mayores profundidades de la plataforma. Allí se encuentran 
representados todos los tipos de arrecifes, excepción hecha de los 
arrecifes costeros, dado que existen una serie de deltas que aportan 
gran cantidad de sedimento terrígeno e impiden su desarrollo.

Aunque los primeros indicios de la existencia de arrecifes de 
coral en la región aparecen en el Eoceno medio (Brachert et al., 
1993), los arrecifes de coral se establecen de un modo claro en el 

Figura 18.22. Localización geográfi ca de la Gran Barrera 
Arrecifal de Australia.
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Mioceno inferior. Ello sucede al penetrar la 
placa Australiana en el cinturón climático tro-
pical en su migración hacia el norte (Davies 
et al., 1987, 1989), y establecerse, en el borde 
NE del continente australiano, con carácter 
más o menos permanente, una corriente cáli-
da hacia el sur, como consecuencia del choque 
de la placa Australiana con la de Papua-Nueva  
Guinea (McKenzie y Davies, 1993). La Gran 
Barrera como tal es, no obstante, un rasgo 
fi siográfi co-biológico relativamente reciente 
(Davies et al., 1991) y su edad no supera pre-
sumiblemente los 600.000 años (Davies y 
McKenzie, 1993; Alexander et al., 2001). 
Además se ha visto sometida a las fl uctuacio-
nes eustáticas impuestas por las glaciaciones 
cuaternarias, que la han expuesto periódica-
mente en las fases glaciales. Los arrecifes ac-
tuales se han formado en el último intergla-
cial, mayoritariamente en los últimos 6.500 
años (Carter y Johnson, 1986).

Los parches arrecifales, localizados en el 
interior de la plataforma, son las bioconstruc-

ciones más frecuentes y típicas de la Gran Barrera. Suelen situarse sobre pequeñas mesetas, 
relicto de antiguos arrecifes cuaternarios. Presentan morfologías diversas, destacando las formas 
en media luna, con los crecimientos coralinos concentrados fundamentalmente en el margen 
SE enfrentados a los vientos dominantes (fi gura 18.23). Si continúa la evolución y crecimien-
to del arrecife las formas en media luna derivan hacia otras anulares, de trazado elipsoidal 
(Hopley, 1982). En estos arrecifes los corales bordean todo el conjunto, formando una especie 
de anillo asimétrico («pseudoatolón»), que encierra en su interior un lagoon poco profundo. 
A sotavento, es frecuente que aparezca en ellos una pequeña isla. Esta isla («cayo») es el resul-
tado de la acumulación de arena y grava bioclásticas en la parte trasera del arrecife, por efecto 
del oleaje dominante y las tormentas.

Un ejemplo típico de esta clase de arrecifes es el arrecife One Tree, perteneciente al grupo 
Capricornio, situado en la zona meridional de la Gran Barrera. Es uno de los mejor conocidos 
por tener una estación científi ca permanente de la Universidad de Sydney. El arrecife One Tree 
tiene forma triangular, con 5 km aproximadamente en dirección E-W y 3 km en dirección 
N-S. La isla tiene 400 × 250 m y se sitúa en el extremo suroriental del arrecife. Las mareas 
pueden alcanzar 2 m de rango y los vientos dominantes (alisios) soplan del SE. En él se han 
descrito cinco áreas fi siográfi cas (Davies et al., 1976): talud arrecifal, frente arrecifal, borde o 
cresta coralgal, llanura arrecifal y lagoons, a las que se puede añadir el cayo (lámina 18.1.5, 
fi gura 18.24).

El talud arrecifal se extiende desde el frente arrecifal hasta una plataforma relicta pleisto-
cena, situada a 20-25 m, y desde ésta desciende hasta unos 60 m, profundidad que presenta 
en este punto la plataforma de la Gran Barrera (Marshall y Davies, 1981). Sólo los 15 m su-
periores están abundantemente poblados por corales vivos. En la zona de barlovento la pen-
diente es muy acentuada y presenta un sistema de canales que descargan las gravas y arenas de 
coral sobre la plataforma pleistocena. En la zona de sotavento el talud es menos pendiente y 
son características grandes colonias de coral aisladas (Davies et al., 1976).
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Figura 18.23. Morfologías típicas y estructura interna de los arrecifes de la Gran 
Barrera. Modifi cado de Hopley, 1982.
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El frente arrecifal se extiende desde el 
nivel medio de marea baja hasta unos 2 a 
5 m de profundidad. Los corales, domi-
nados por Acropora, cubren la superfi cie, 
incidida por un sistema de salientes y ca-
nales (spurs and grooves) que tiene su con-
tinuación pendiente abajo en los canales 
del talud arrecifal.

El borde o cresta coralgal queda ex-
puesto en la marea baja. En la cara sur del 
arrecife (barlovento) es una superfi ce lisa 
y compacta de unos 25 a 40 m de ancho, 
cubierta por algas coralinales y algunos co-
rales laminares dispersos (lámina 18.1.3). 
Sobre ella se acumulan bloques y brechas 
de coral que en algunos puntos se han es-
tabilizado formando bancos permanentes 
(Davies et al., 1976). En la cara noroeste 
(sotavento), la cresta coralgal está com-
puesta por colonias aplanadas de coral 
cuyo crecimiento está limitado por el nivel 
de la marea baja. La superfi cie superior de 

las colonias está en muchos casos recubierta por una costra de algas coralinales, que también 
crecen con formas ramosas entre los corales (lámina 18.1.6).

La llanura es una amplia zona del arrecife que durante la marea baja puede llegar a quedar 
emergida parcialmente. Las colonias de coral, con tendencia a alinearse paralelamente a la 
dirección de incidencia de las olas, presentan frecuentemente estructuras de microatolón (lá-
mina 18.1.4). Su superfi cie superior está limitada por la marea baja y encostrada por algas 
coralinales. Hacia el lagoon las colonias de coral se hacen más dispersas.

Se diferencian tres lagoons (fi gura 18.24). En el principal (First Lagoon), la zona marginal 
poco profunda (hasta 3 m) del sureste está cubierta por gravas y arenas bioclásticas. Se extiende 
hasta 10 m de profundidad con el fondo cubierto por barro calcáreo. En este lagoon se encuen-
tran numerosos parches de coral de dimensiones variables (lámina 18.1.7), alineados y forman-
do una trama reticulada en la mitad sur, más grandes (hasta 70 m de diámetro) y aislados en 
la mitad norte. El crecimiento vertical de estos parches puede alcanzar la marea baja y su su-
perfi cie superior aparece también encostrada por algas coralinales. En cada marea baja el lagoon 
es aislado por el borde coralgal y su nivel permanece más alto que el océano circundante (Da-
vies et al., 1976). El cayo, o isla de One Tree, es un banco estabilizado de bloques y brechas de 
coral, cubierto por vegetación.

Fósiles: ejemplos del Neógeno de las cordilleras Béticas

En el Neógeno de las cordilleras Béticas aparecen arrecifes de coral en el Langhiense supe-
rior, Tortoniense inferior, Tortoniense superior y Messiniense (Esteban et al., 1996). Estos 
arrecifes refl ejan episodios climáticos de carácter tropical/subtropical que se suceden y alternan 
en el tiempo con otros de carácter templado (Martín y Braga, 1994; Sánchez-Almazo et al., 
2001; Martín et al., 2009). De muchos de estos arrecifes existen modelos sedimentarios com-
pletos, y en cierta medida particulares, que detallaremos más adelante.
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Figura 18.24. Fisiografía del arrecife One Tree (Gran Barrera). Modifi cado de Davies et 
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Los arrecifes langhienses están constituidos por un consorcio de corales y ostreidos (Bra-
ga et al., 1996b). En los del Tortoniense superior lo más signifi cativo es su estrecha asociación 
a sedimentos terrígenos (Santisteban y Taberner, 1988; Martín et al., 1989; Braga et al., 
1990). En ellos hay ya una baja diversidad de corales, que se hace muy patente en los mes-
sinienses.

La progresiva disminución de diversidad en los arrecifes neógenos de la cordillera Bética, 
hasta su total desaparición al fi nal del Messiniense, forma parte de una pauta general obser-
vable en el conjunto del Mediterráneo occidental (Chevalier, 1961, 1977; Esteban, 1979, 
Rosen, 1999), que es consecuencia de un deterioro climático (enfriamiento) (Zachos et al., 
2001) a escala global.

Arrecifes de corales y ostreidos

Son parches de pequeña entidad (3-4 m de altura y unos 20 m de dimensión máxima) 
desarrollados en un contexto de plataforma abierta, poco profunda, por delante de una zona 
de barras (shoals calcareníticos) (fi gura 18.25). En ellos el coral más abundante es Heliastrea, 
con crecimientos en forma troncocónica de hasta 1-2 m de altura. Se encuentran también 
frecuentes Mussismilia, Porites, y Tarbellastraea. El sedimento entre parches, que envuelve asi-
mismo a las colonias de coral, es un limo, localmente muy bioclástico. Rodeando a los corales 
aparece Hyotissa squarrosa. Este ostreido forma empalizadas verticales, a veces adosadas direc-
tamente a los corales (fi gura 18.25), y se preserva frecuentemente con las dos valvas articuladas, 
en posición de vida.
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Figura 18.25. Arrecifes de corales y ostreidos del Mioceno medio de la cordillera Bética. A: modelo sedimentario. 
B: corte vertical mostrando la estructura interna, con los ostreidos directamente adosados a los corales y/o for-
mando empalizadas verticales. C: detalle de uno de los parches visto en planta. Modifi cado de Braga et al., 1996b.

Aunque Hyotissa aparece entre los corales en los arrecifes actuales del Pacífi co (Morton, 
1983) y en los del Tortoniense superior del SE de España (Jiménez et al., 1991) como ele-
mento constructor minoritario, solamente en este ejemplo del Mioceno medio alcanza pro-
porciones signifi cativas en la construcción (hasta el 70%).



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

952

Arrecifes de coral ligados a contextos 
terrígenos

En el Tortoniense superior de la cordillera Bética, 
hay ejemplos espectaculares de arrecifes de coral aso-
ciados a sistemas deposicionales terrígenos, a veces de 
notable envergadura, en las cuencas de Fortuna (San-
tisteban y Taberner, 1988), Almanzora (Martín et al., 
1989) y Granada (Braga et al., 1990), todo ellos de-
sarrollados en un contexto climático de semiárido a 
árido (Braga et al., 1990). Son parches arrecifales (de 
decenas a varios cientos de metros de extensión y has-
ta varias decenas de metros de potencia) constituidos 
esencialmente por Porites y Tarbellastraea, con Pla-
tygyra, Siderastrea y Palaeoplesiastraea como corales 
secundarios más característicos (Martín et al., 1989). 
Estos parches se localizan en abanicos deltaicos (los 
mejores ejemplos se encuentran en la Depresión de 
Granada: Braga et al., 1990; fi guras 18.26 y 18.27) y 
deltas, tanto arenosos como conglomeráticos. Ejem-
plos de arrecifes en contextos deltaicos se encuentran 
en la cuenca de Fortuna (Santisteban y Taberner, 
1988) y, a menor escala, en cuencas del Almanzora 
(Martín et al., 1989) (fi gura 18.28) y Granada (Braga 
et al., 1990) (fi gura 18.26).

Los asociados a abanicos deltaicos suelen aparecer 
en sus zonas marginales (fi gura 18.26), con los corales implantados directamente sobre con-
glomerados (acumulados por debris fl ows) (lámina 18.2.7). Allí, los períodos de recurrencia 
entre las sucesivas avalanchas conglomeráticas fueron lo sufi cientemente amplios como para 
permitir el desarrollo de arrecifes de pequeña entidad. Éstos son enterrados por los conglome-
rados y/o destruidos parcialmente cada vez que se produce una nueva avalancha, dando paso 

a nuevas recolonizaciones y repeticiones del proceso, has-
ta que fi nalmente la sedimentación conglomerática se 
hace más continua en ese punto y cesa el crecimiento 
del arrecife. Las geometrías de detalle de los cuerpos arre-
cifales son tremendamente complejas, ya que resultan de 
la interacción de los procesos arriba mencionados y las 
complicaciones adicionales introducidas por las oscila-
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Figura 18.27. Arrecifes de Monachil (Tortoniense superior, Depre-
sión de Granada). Estructura de detalle del parche inferior que 
muestra una historia compleja con: 1) fase inicial de crecimiento; 
2) ascenso relativo, con carácter pulsacional, del nivel del mar y 
crecimiento de nuevo del arrecife; 3) avalanchas de conglomerados 
que inciden oblicuamente sobre el arrecife y lo erosionan parcial-
mente; 4) reanudación del crecimiento arrecifal; 5) nuevas entradas 
de conglomerados, y 6) ascenso pulsacional y crecimiento fi nal del 
arrecife a un nivel topográfi co superior. a: Armazón. b: Brechas de 
coral. c: Calcarenitas del talud. d: Conglomerados y arenas. Inter-
namente la construcción muestra ciclos Porites-Tarbellastraea como 
el que se detalla en el recuadro. Modifi cado de Braga et al., 1990.
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ciones relativas de nivel de mar (Braga et al., 
1990) (fi gura 18.27). Los parches arrecifales 
asociados a abanicos deltaicos en la cuenca del 
río Almanzora, en concreto los del abanico de 
Purchena (Martín et al., 1989), se sitúan en el 
frente del abanico, en una zona donde el domi-
nio corresponde ya a la sedimentación limosa 
(fi gura 18.28).

Los arrecifes asociados a deltas se instalan 
generalmente sobre lóbulos abandonados, o en 
zonas no activas de los mismos, en la zona de 
cambio de pendiente de la parte alta del frente 
deltaico (Santisteban y Taberner, 1988; Martín 
et al., 1989). Con menor frecuencia, aparecen 
también en el interior de los canales que surcan 
la parte alta del frente deltaico. Un ejemplo de 
esta última situación lo encontramos en la 
 cuenca de Granada en relación con deltas con-
glomeráticos. Los crecimientos coralinos, en este 
caso de pequeña envergadura y mayoritariamen-
te de Porites, se implantan directamente sobre 
los conglomerados de los canales y son poste-
riormente retrabajados y recubiertos por los 
mismos, cuando los canales vuelven a ser activos 
(Braga et al., 1990).

En los arrecifes del Tortoniense superior del 
río Almanzora, independientemente de que se 
trate de arrecifes costeros o se encuentren aso-
ciados a deltas o a abanicos deltaicos, y en mu-
chos de los arrecifes de la cuenca de Granada, 
un carácter común es la existencia de una ci-
clicidad interna, con niveles de Porites y nive-
les  de Tarbellastraea alternantes (fi guras 18.27 
y 18.28). Esta ciclicidad Porites/Tarbellastraea ha 
sido interpretada por Martín et al. (1989) como 

una sucesión ecológica, en la que los Porites representan la fase de colonización y Tarbellastraea 
la de clímax. Abundantes crecimientos de algas coralinales de forma ramosa (Braga y Martín, 
1988) acompañan, a veces, a los Porites en la etapa inicial, que tiene, además, una mayor di-
versidad de generos de corales (Martín et al., 1989). En estos arrecifes, cada vez que hay una 
entrada brusca de terrígenos (conglomerados, arenas o limos, en función de la distancia a los 
puntos de aporte) se interrumpe el crecimiento arrecifal. Cuando la intensidad de sedimenta-
ción de los siliciclásticos disminuye sensiblemente, Porites se instala sobre ellos y, una vez que 
cesa la sedimentación siliciclástica, Tarbellastrea se hace dominante (fi gura 18.28).

Biohermos en rampas

Este tipo de bioconstrucciones aparecen bien representadas en la unidad arrecifal inferior 
del Messiniense. Son pináculos (biohermos) constituidos esencialmente por corales, Porites y 
Tarbellastraea y, en menor medida, Siderastrea. Todos ellos están localmente encostrados por 
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estromatolitos. En las partes profundas de la 
construcción dominan las colonias en forma de 
plato con pequeñas prolongaciones digitiformes; 
en las intermedias las colonias en forma de bas-
tón y a techo los cabezos hemiesféricos. Aunque 
predominan las colonias en posición  de vida, 
existen otras muchas volcadas, lo que confi ere un 
cierto aspecto caótico al interior del arrecife. En 
los fl ancos, junto a las brechas de coral, son fre-
cuentes los acúmulos de Halimeda, bivalvos, ser-
púlidos y algas coralinales (fi gura 18.29).

El modelo sedimentario corresponde a una 
plataforma con pendiente frontal, con los mayo-
res biohermos, pináculos de hasta 20 m de  altura 
y 50 m de diámetro, localizados junto a la zona 
de ruptura de pendiente, en el borde mismo de 
la plataforma (fi gura 18.29). La inestabilidad 
de  la pendiente hace que con frecuencia estas 
bioconstrucciones se vuelquen y se deslizen pen-
diente abajo, acumulándose como grandes olis-
tolitos en las partes más distales de la misma, en 
la zona de transición a la cuenca (Martín y Bra-
ga, 1990, 1993) (fi gura 18.29).

Arrecifes de corales-estromatolitos

Constituyen los arrecifes messinienses típi-
cos. Están formados casi exclusivamente por Po-
rites (con presencia muy local de Siderastrea), 
fuertemente encostrados por estromatolitos (fi -

gura 18.30). Se sitúan inmediatamente por debajo («arrecife costero») o por encima («parches 
del Complejo Terminal») de las evaporitas messinienses (Riding et al., 1991a; Martín y Braga, 
1994). La descripción que sigue se refi ere a los arrecifes costeros, que son, con mucho, los 
mejor representados.

Estos últimos se extienden como franjas continuas a lo largo de decenas de kilómetros 
(Dabrio y Martín, 1978; Dabrio et al., 1981). La construcción prograda sobre sus propios 
taludes (lámina 18.2.8) en distancias que superan el kilómetro (Dabrio et al., 1981; Braga y 
Martín, 1996).

En los taludes cabe distinguir un talud superior, con predominio de brechas y bloques de 
coral, junto a Halimeda, bivalvos y serpúlidos, un talud intermedio, caracterizado por calca-
renitas bien estratifi cadas con abundantes restos de Halimeda, algas rojas, serpúlidos, bivalvos 
y briozoos (Dabrio et al., 1981; Mankiewicz, 1988), y un talud distal, con calcisiltitas fi na-
mente laminadas que transicionan a margas limosas de cuenca (fi gura 18.9).

La morfología de conjunto de estos arrecifes, excepcionalmente bien preservada en el ejem-
plo de Níjar (Dabrio et al., 1981), es esencialmente construccional, con sistemas de drenaje 
muy bien desarrollados y la bioconstrucción s. str. localizada en contrafuertes (butresses) en la 
parte frontal del arrecife (fi gura 18.8). En detalle, los contrafuertes están compuestos por cre-
cimientos de menor entidad (pináculos) de hasta 10-15 m de altura y 15 m de diámetro (lá-
mina 18.2.9), situados directamente sobre brechas y bloques de coral. Todo el sistema aparece 
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coronado por un crecimiento biostromal muy continuo, de unos 5 m de espesor, el thicket 
(Dabrio et al., 1981), sobre el que se sitúa la cresta arrecifal con espesores equivalentes (Riding 
et al., 1991a) (fi gura 18.30a).

En los pináculos y el thicket dominan los crecimientos verticales de Porites en formas de 
fi nos bastones (1-3 m de largo y 2-3 cm de espesor) (lámina 18.2.9), conectados por delgados 
crecimientos horizontales. En la cresta Porites aparece como láminas fi nas (de centimétricas a 
milimétricas), de trazado muy irregular (fi gura 18.30b). Los estromatolitos se desarrollan como 
costras alrededor de los corales (lámina 18.2.10) y su presencia se hace cada vez más impor-
tante, en lo que a proporciones volumétricas se refi ere, hacia el techo de la construcción. En 
la cresta se hacen claramente dominantes (fi gura 18.30c) y representan hasta un 80%, con 
costras de hasta 15 cm de espesor (Riding et al., 1991a).

Estos arrecifes crecieron en un ambiente marino normal, como lo demuestra la biota aso-
ciada de Halimeda, coralináceas y equínidos (Riding et al., 1991a). Se trata de arrecifes muy 
marginales, situados en el límite del cinturón tropical, por lo que tienen muy baja diversidad 
de corales (Martín y Braga, 1994).
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Lámina 18.1. Arrecifes: ejemplos ac-
tuales.

18.1.1. Colonias de coral en un es-
polón de la pared del arrecife barrera 
del norte de Moorea (Polinesia Fran-
cesa), a unos 10 m de profundidad. 
La altura del grupo central de colo-
nias es aproximadamente 1 m.

18.1.2. Colonias de coral laminares 
vistas desde arriba, en la base de la 
pared del arrecife barrera del norte 
de Moorea (Polinesia Francesa), a 
unos 30 m de profundidad. La an-
chura de la imagen es aproximada-
mente 2 m.

18.1.3. Colonias de coral laminares 
(colores marrones) en la cresta arre-
cifal (también llamada borde coral-
gal) de barlovento del arrecife One 
Tree. La cresta, que está al nivel me-
dio de la marea baja (NMMB), está 
cubierta, sobre todo, por algas rojas 
(colores rosados). La anchura de la 
imagen es aproximadamente 1 m.

18.1.4. Colonias de coral masivas y 
ramosas con estructura de microato-
lón. El crecimiento vertical está limi-
tado por el NMMB. Estas colonias 
crecen sobre arenas bioclásticas en 
el arrecife One Tree. El cuchillo mide 
unos 20 cm.

18.1.5. Foto aérea del arrecife One 
Tree, del grupo Capricornio en el sur 
de la Gran Barrera Arrecifal Austra-
liana. Obsérvese que la espuma de 
las olas marca muy bien la zona 
de barlovento, batida por las olas in-
ducidas por los vientos alisios del SE. 
En contraste, la zona de sotavento 
(NO) está en calma. Esta situación se 
repite la mayoría de los días del año. 
Obsérvese la alineación de las colo-
nias de coral en la llanura arrecifal. 
Los cuerpos de color amarillo son 
gravas y arenas, procedentes de la 
destrucción de las crestas arrecifales 
que invaden los lagoons y el talud de 
sotavento. Hay bancos de acumula-
ción de brechas de coral, entre los 
que destaca el de la isla (cayo), co-
lonizada por la vegetación, ya que es 
el único punto del arrecife continua-
mente emergido (fl echa roja). Los la-
goons están parcialmente ocupados 
por parches de coral, que en parte 
alcanzan el NMMB. El lado sur (in-
ferior) del arrecife mide unos 5 km 
de largo. Ver fi gura 18.25 para más 
detalles.

18.1.6. La cresta arrecifal (también 
llamada borde coralgal) de sotavento 
del arrecife One Tree está formada 
por corales y algas coralinales (colo-
res rosados y violetas) cuyo creci-
miento vertical también viene limitado por el NMMB. La anchura de la imagen es aproximadamente 40 cm.

18.1.7. En las tranquilas e iluminadas aguas del lagoon el crecimiento de coral es exuberante. Arrecife One Tree. La anchura de la imagen 
es aproximadamente 1 m.
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Lámina 18.2. Arrecifes: ejemplos fósi-
les.

18.2.1. Estructura interna laminada tí-
pica de un estromatolito. Mioceno supe-
rior, Montevives, cuenca de Granada. La 
anchura de la imagen es de unos 10 cm.

18.2.2. Domos microbianos compuestos 
por estromatolitos y trombolitos. Messi-
niense Terminal, Níjar, Almería. El mar-
tillo mide 33 cm.

18.2.3. Biohermo (pináculo) de Halime-
da. Este arrecife está construido mayori-
tariamente por una acumulación de seg-
mentos del alga verde Halimeda y algunas 
colonias del coral Porites. Messiniense, 
Hueli, cuenca de Sorbas, Almería.

18.2.4. Facies típica de un biohermo de 
Halimeda. Segmentos (placas) de este 
alga, originalmente calcifi cados en ara-
gonito, ahora ya transformados a calcita 
y colonias de Porites (en forma de palo). 
Messiniense, Hueli, Almería. La anchura 
de la imagen es de unos 20 cm.

18.2.5. Facies de un arrecife de espon-
jas calcáreas del Triásico medio de la 
Cordillera Bética (Las Juntas, Sierra de 
Baza). Presentan una textura baffl estone 
en la que las esponjas (fósiles visibles 
con cámaras separadas) fl otan en sedi-
mento bioclástico. La anchura de la ima-
gen es de unos 6 cm.

18.2.6. Facies de un arrecife de serpúli-
dos, carbonato microbiano y cementos 
del Triásico superior de la Cordillera Bé-
tica (Cahorros de Monachil, Sierra Neva-
da). Los serpúlidos (tubos calcáreos) 
están rodeados de micrita microbiana 
(manchas negras que rodean los tubos) 
formando un boundstone cuyos huecos 
se rellenan de cementos submarinos. La 
anchura de la imagen es de unos 10 cm.

18.2.7. Colonia de coral (Tarbellastraea) 
sobre conglomerados en un parche arre-
cifal desarrollado entre sedimentos de 
un abanico deltáico. Tortoniense supe-
rior, Monachil, cuenca de Granada. La 
anchura de la imagen es de unos 2 m.

18.2.8. Últimos episodios de prograda-
ción del arrecife costero messiniense de 
Cariatiz, cuenca de Sorbas, Almería. Las 
clinoformas en forma de cuña correspon-
den a distintos episodios de crecimiento 
arrecifal. En la clinoforma que destaca 
en el centro de la foto, como en otras, en 
el extremo superior aparece el armazón 
arrecifal (fl echa roja) y, sucesivamente 
pendiente abajo, las brechas del talud 
superior que pasan a gravas y calcareni-
tas del talud medio, que a su vez cam-
bian lateralmente a limos y margas del 
talud distal/cuenca (fl echa amarilla).

18.2.9. Colonias de Porites en los piná-
culos que conforman la base del arma-
zón del arrecife costero de Cariatiz. Las colonias de coral, en forma de bastones alargados, originalmente de aragonito, están disueltas en la 
zona más superfi cial del afl oramiento y destacan como «huecos» entre el carbonato microbiano. La anchura de la imagen es de unos 2 m.

18.2.10. Detalle del armazón del arrecife costero de Cariatiz, formado por colonias de Porites (parcialmente lixiviados) rodeadas de micrita 
microbiana (colores blanquecinos con halos grises). Los espacios dejados por corales y micrita se rellenaron por un sedimento interno bio-
clástico. La moneda mide 2 cm de diámetro.
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XIX

Contornitas y sistemas deposicionales contorníticos
por Javier Martín-Chivelet*, F. Javier Hernández-Molina**, 

Estefanía Llave*** y M. A. Fregenal*

INTRODUCCIÓN

La dinámica de masas de agua profundas genera corrientes de tracción que incluyen las 
mareas, las ondas internas, las corrientes de contorno, y las corrientes profundas de fondo. 
Pueden estar generadas por una masa de agua relativamente homogénea que fl uye a lo largo 
del talud, o puede implicar varias masas de agua que circulan a diferentes profundidades y en 
ocasiones en direcciones opuestas (Pudsey, 2002; Pudsey y Howe, 2002; Viana et al., 2002a 
y b; Laberg et al., 2005). Todas estas corrientes son capaces de generar rasgos deposicionales y 
erosivos de grandes dimensiones en ambientes marinos profundos (fi gura 19.1), de desarrollar 
complejos sistemas deposicionales (Hernández-Molina et al., 2003, 2008a y b), con un enor-
me interés actualmente en paleoclimatología, exploración de hidrocarburos, paleoceanografía 
y estabilidad de taludes (Gao et al., 1998; Faugères et al., 1999; Rebesco, 2005; Viana y 
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Figura 19.1. Esquema de la sedimentación clástica marina profunda en el que se han señalado los depósitos contorníticos. Modifi cado de 
Einsele, 2000.
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 Rebesco, 2007). A pesar de que los depósitos generados por dichas corrientes son frecuentes 
e importantes en las cuencas marinas actuales, se conoce aún muy poco de ellos, lo cual es 
debido a diferentes razones (Stow et al., 2002a; Rebesco, 2005): a) la complejidad de estos 
sedimentos por encontrarse en un amplio espectro de ambientes de aguas profundas lo que 
no permite su fácil reconocimiento e interpretación; b) el dominio durante cincuenta años del 
paradigma turbidítico, y el esfuerzo de promover los sistemas deposicionales turbidíticos, ig-
norándose modelos alternativos y más complejos de aguas profundas, y c) la difi cultad de re-
conocer los depósitos contorníticos en el registro geológico a la escala de afl oramientos de 
campo.

Las investigaciones sobre el efecto de las corrientes de fondo y los depósitos relacionados 
han constituido a lo largo de las cuatro últimas décadas un campo de investigación que ha 
experimentado un gran avance y una de las líneas de trabajo más activas de la sedimentología 
marina (p. ej., Gao et al., 1998; Stow y Mayall, 2000; Stow et al., 2002a; Rebesco, 2005; 
Viana y Rebesco, 2007; Rebesco y Camerlenghi, 2008). Las perspectivas futuras son muy 
alentadoras, tanto por el incremento de la exploración submarina profunda, como por la uti-
lización de nuevas metodologías que permiten obtener datos con mayor precisión y resolución, 
incluyendo técnicas geofísicas de última generación, sumergibles, vehículos por control remo-
to (Remotely Operated Vehicles, ROVs), técnicas modernas de muestreos y perforaciones oceá-
nicas (Integrated Ocean Drilling Program, IODP). La rápida proliferación de los sistemas de 
ecosondas multihaz de aguas profundas, los estudios de geomorfología sísmica (Posamentier 
y Kolla, 2003; Posamentier, 2004) y las tecnologías de sísmica en 3-D (Davies et al., 2004; 
Cartwright y Huuse, 2005) están revolucionando el conocimiento previo que se tenía de los 
ambientes sedimentarios profundos, lo que unido al interés por parte de las compañías de 
hidrocarburos (Rebesco, 2005; Viana et al., 2007) permitirá sin duda alguna un espectacular 
avance en el conocimiento de estos sistemas deposicionales contorníticos, tanto de sus rasgos 
morfológicos, arquitectura interna y evolución, así como sus modelos de facies e interacción 
con otros sistemas deposicionales profundos.

Paralelamente se está realizando un considerable esfuerzo en la caracterización de los de-
pósitos contorníticos sobre afl oramiento, en el registro antiguo. El progreso en este campo 
depende en buena medida del conocimiento de los procesos en los sistemas actuales y recien-
tes. Sin embargo, también depende de los avances que se producen en el conocimiento de las 
cuencas oceánicas y los procesos que controlaron la circulación oceánica en el pasado. El di-
ferente comportamiento de las masas de agua en condiciones paleogeográfi cas y paleoclimáti-
cas diferentes de la actual plantea serias limitaciones a la aplicación del método actualista.

El presente capítulo tiene como objetivo principal presentar una síntesis actualizada de los 
depósitos contorníticos como un sistema deposicional con entidad propia dentro del conjun-
to de los Depósitos Clásticos Marinos Profundos que pueda ser de utilidad para el estudio de 
los rasgos deposicionales y erosivos en medios marinos actuales, así como en afl oramientos del 
registro fósil.

Nomenclatura (contornitas vs drifts)

El término corrientes de fondo (bottom currents) es utilizado generalmente para aquellas 
corrientes semi-permanentes de aguas profundas capaces de erosionar, transportar y depositar 
sedimentos sobre el fondo marino. Son el resultado tanto de la circulación termohalina (THC) 
como del efecto de la circulación eólica sobre los oceános. Estas corrientes suelen ser semi-
permanentes con un fl ujo neto a lo largo de los taludes continentales (alongslope), pero en 
detalle pueden ser extremadamente variables en dirección y velocidad, exhibiendo grandes 
eddies, así como fl ujos localmente descendentes (downslope), ascendentes (upslope) u oblicuos 
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(oblique-to-slope) al talud, especialmente a la entrada o salida de los pasillos oceánicos (gateways) 
(Gao et al., 1998; Stow et al., 2002a y b; Rebesco, 2005). Se destacan dentro de este tipo de 
corrientes profundas de fondo aquellas que tienen un origen mareal (Shanmugam, 2007), y 
que pueden tener gran importancia en los cañones submarinos, donde la fi siografía puede 
determinar una amplifi cación de su efecto (Shepard et al., 1979).

Los depósitos contorníticos, fueron defi nidos por primera vez por Heezen et al. (1966) 
como aquellos «sedimentos depositados mediante corrientes termohalinas de fondo que circu-
lan paralelas a las isobatas». Desde entonces el término se ha usado con diferentes acepciones. 
Las mayores diferencias entre unas y otras redundan en el origen de la corriente de fondo, en 
la trayectoria de la misma y en la profundidad a la que se produce la sedimentación. La defi -
nición que en la actualidad se acepta puede ampliarse a corrientes de fondo que no siguen 
estrictamente los contornos batimétricos (Hollister y Heezen, 1972; Faugères y Stow, 1993), 
e incluso a corrientes no termohalinas (p. ej., Shanmugam, 2000). En cuanto a la profundidad 
de los depósitos, existen varios intentos de fi jar un límite batimétrico por encima del cual los 
depósitos no se considerarían contorníticos (500 m en Faugères y Stow, 1993; 300 m en Stow 
et al., 1998). Fijar un límite de esta naturaleza es complicado y artifi cioso, y presenta notables 
limitaciones para aplicar la defi nición al registro geológico antiguo.

En esta revisión, el término «contornita» (contourite) se asimila a aquellos sedimentos de 
aguas profundas depositados bajo la infl uencia de corrientes de fondo, entre las que se encuen-
tran las corrientes de contorno en sentido estricto. Esta defi nición laxa permite analizar estos 
sedimentos bajo una perspectiva amplia, en la que se integrarían sin problemas los ejemplos 
actuales y los antiguos. Puede resultar etimológicamente paradójico que bajo el término «con-
tornita» se enmarquen sedimentos que no guardan relación con corrientes de contorno, por lo 
que algunos autores han propuesto términos alternativos como traccionitas (tractionites, Natland, 
1967) o, más recientemente, bottom-current reworked facies (Shanmugam, 2000, 2007).

Las grandes acumulaciones de depósitos contorníticos reciben el nombre de drifts o drifts 
contorníticos. Para ellas se han descrito varias clasifi caciones basadas en aspectos morfológicos, 
sedimentológicos, y características sísmicas (McCave y Tucholke, 1986; Faugères y Stow, 1993; 
Faugères et al., 1993, 1999; Gao et al., 1998; Rebesco y Stow, 2001; Stow et al., 2002b; Re-
besco, 2005). La asociación de varios drifts, así como de los grandes rasgos erosivos relaciona-
dos, se defi ne como un Sistema Deposicional Contornítico (Contourite Depositional System, 
CDS), por analogía con los sistemas deposicionales turbidíticos (Stow et al., 1986, 2002b; 
Hernández-Molina et al., 2003, 2006a). En el mismo sentido, diferentes CDS generados por 
la misma masa de agua y conectados lateralmente (y verticalmente) en la misma cuenca (o en 
cuencas adyacentes), se puede considerar que constituyen un Complejo Deposicional Contor-
nítico (Contourite Depositional Complex, CDC) (Hernández-Molina et al., 2008a).

Breve recopilación histórica

La evolución en el conocimiento de los depósitos contorníticos ha estado muy ligada a la 
evolución de la Oceanografía y de la Geología Marina (fi gura 19.2), así como al desarrollo de 
nuevas tecnologías en la exploración submarina. Si bien empezaron a plantearse las primeras 
evidencias de la acción de las masas de agua sobre el fondo en los años treinta (Wust, 1936), 
el conocimiento de los rasgos deposicionales y erosivos que generan ha sido muy reciente, 
tanto que la comprensión de muchos de los factores de control, tipos de procesos y depósitos, 
están aún por conocer (Pickering et al., 1989; Faugères et al., 1999; Stow et al., 2002a). Ade-
más, continúa una de las principales controversias científi cas desde los años setenta: la dife-
renciación en detalle entre los depósitos turbidíticos de grano fi no, los contorníticos y el 
material hemipelágico.
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Los primeros estudios sobre la circulación de las aguas profundas y su efecto en la sedi-
mentación marina profunda fue inferido a partir de cálculos de la temperatura del agua (Wust, 
1936) (fi gura 19.2). Posteriormente, el uso de los sistemas acústicos y sísmicos permitió ir 
conociendo progresivamente la morfología, estructura geológica y depósitos. Si bien, buena 
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parte de los estudios realizados a lo largo de los años cincuenta y sesenta se realizaron para 
demostrar la existencia de las corrientes de turbidez y para la localización de depósitos turbi-
díticos, la obtención de fotografías submarinas del fondo supusieron las primeras evidencias 
directas de la acción de las corrientes de fondo, convenciendo a la comunidad científi ca sobre 
su importante papel en la sedimentación marina (Wust, 1955, 1958; Heezen et al., 1954; 
Heezen, 1959; Pettijohn y Potter, 1964; Dzulynski y Walton, 1965). El Año Geofísico Inter-
nacional, en 1955, así como la emisión en 1960 del Paradigma de la Tectónica de Placas in-
crementaron de manera espectacular la investigación oceanográfi ca, lo que permitió la explo-
ración de casi todos los mares y océanos, y en consecuencia de los procesos relacionados con 
las masas de agua (fi gura 19.2). En estas décadas, se descubre la existencia de capas nefeloides 
de fondo (Jerlov, 1953; Ewing y Th orndike, 1965) como capas de materia particulada en sus-
pensión en las cuencas marinas (posteriormente más desarrollado por Biscaye y Eittreim, 
1977), y se plantean los modelos de circulación de las masas de aguas profundas (Stommel, 
1957; Stommel y Aarons 1960a y b). Estudios específi cos sobre las corrientes de contorno 
como alternativa a las corrientes de turbidez fueron realizados en el sector occidental del océa-
no Nor-Atlántico en la década de los sesenta (Heezen y Hollister, 1964; Schneider y Heezen, 
1964; Heezen et al., 1966; Hollister y Heezen, 1967), cuyas aportaciones fueron importantes 
para la comprensión de los procesos de transporte, erosión y resus pensión de partículas sedi-
mentarias a distancias de miles de kilómetros en las cuencas oceánicas (fi gura 19.2).

En la década de los setenta (fi gura 19.2), como consecuencia de inicio de los proyectos 
de  perforación oceánica Deep Sea Drilling Project (DSDP), unido a las crisis del petróleo de 
1973 y 1979, la exploración submarina experimenta un nuevo impulso, lo que conlleva una 
verdadera «explosión en la información» sobre los medios marinos profundos (Vera, 1989). 
En 1978 comienza otro gran proyecto denominado High Energy Benthic Boundary Layer Ex-
periment (HEBBLE) para el estudio de las tormentas profundas, comprender la respuesta fí-
sica y biológica de los sedimentos marinos profundos a un fl ujo de alta energía y predecir su 
respuesta en función de la velocidad de la corriente (Hollister et al., 1980; Hollister, 1993; 
Nowell y Hollister, 1985). En 1983 el DSDP da paso a un nuevo proyecto internacional de 
perforación de los fondos oceánicos (fi gura 19.2), el Ocean Drilling Program (ODP), a partir 
del cual se confi rmó la expansión del fondo oceánico y se realizaron numerosas perforaciones 
y estudios geofísicos, determinándose la frecuencia de los depósitos contorníticos en las cuen-
cas marinas, sus características sedimentológicas, su gran valor en estudios paleoceanográfi cos, 
y la existencia de extensas superfi cies de erosión producidas por la acción de las corrientes de 
fondo, como consecuencia de los cambios climáticos y los cambios en la confi guración tectó-
nica de las cuencas oceánicas (Van Andel et al., 1977; Kennett, 1982; Einsele, 2000). En la 
década de los ochenta (fi gura 19.2), se establecen las bases para la caracterización sedimento-
lógica así como las primeras cartografías de los depósitos contorníticos (Stow y Lovell, 1979; 
Lovell y Stow, 1981; Faugères et al., 1984, 1985; Gonthier et al., 1984), los estudios sobre los 
efectos de la bioturbación (Wetzel, 1984) y los trabajos para la descripción y caracterización 
en detalle de las secuencias sedimentarias de tamaño de grano fi no (Hill, 1984; Stow y Hol-
brook, 1984; Stow y Piper, 1984a; Stow y Wetzel, 1990). Es además en esta década, cuando 
empiezan a publicarse las primeras síntesis sobre los efectos erosivos y deposicionales de las 
corrientes profundas en la sedimentación, desatancándose las realizadas por Kennett (1982), 
Stow (1986) y Pickering et al. (1989, 1995). Los estudios de estratigráfi a sísmica aplicados al 
conocimiento de los depósitos contorníticos permitieron realizar junto con los estudios mor-
fológicos y sedimentológicos, las primeras clasifi caciones de los mismos (McCave y Tucholke, 
1986; Faugères y Stow, 1993; Faugères et al., 1993, 1999; Stow et al., 1996. A lo largo de los 
años noventa (fi gura 19.2) se realizaron diferentes síntesis sobre la sedimentación contornítica 
y los efectos de las corrientes profundas sobre el fondo (Einsele, 2000; Walker, 1992; Stow, 
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1994; Stow et al., 1996; Gao et al., 1998). Finalmente, en la actualidad (fi gura 19.2) se están 
llevando a cabo nuevos estudios que han permitido la publicación de nuevas síntesis y mono-
grafías, siendo posiblemente la etapa de mayor producción científi ca sobre depósitos contor-
níticos, con especial énfasis en su consideración como sistemas deposicionales con entidad 
propia (Stow et al. 2002a; Rebesco, 2005; Viana et al., 2007; Rebesco y Camerlenghi, 2008). 
Son destacables los trabajos que están describiendo con detalle las discontinuidades estratigrá-
fi cas generadas por la circulación de las masas de agua intra- e inter-cuencas tanto en el he-
misferio norte (Laberg et al., 2005; Stocker et al., 2005) como en el hemisferio sur (Maldo-
nado et al., 2003, 2005, 2006).

En el marco de la historia de la investigación sobre depósitos contorníticos cabe mencionar 
la principal controversia científi ca que ha existido, que se inició en los años setenta y que en 
algunos aspectos perdura hasta la actualidad. Esta controversia gira en torno a los criterios que 
deben emplearse para distinguir entre depósitos contorníticos, turbidíticos y hemipelágicos, 
especialmente en el registro fósil, e incide directamente en el consenso necesario para el esta-
blecimiento de los modelos de facies de los sistemas contorníticos y turbidíticos. Han existido 
dos posturas dispares al respecto cuyas argumentaciones giran esencialmente en torno a la 
presencia y tipo de estructuras sedimentarias en contornitas y turbiditas. La primera de ellas 
asume que las contornitas se caracterizan fundamentalmente por la presencia de una abun-
dante bioturbación que oblitera cualquier estructura sedimentaria producida por tracción que 
se pueda generar en el depósito, de manera que la presencia de estructuras sería un carácter 
diagnóstico de depósitos turbidíticos (Lovell y Stow, 1981; Stow, 1982; Gonthier et al., 1984). 
Además de la ausencia de estructuras sedimentarias y la abundante bioturbación las paleo-
corrientes (paralelas al talud continental en contornitas y perpendiculares en turbiditas) serían 
también un criterio relevante (Stow y Lovell, 1979). En base a estos criterios y a los depósitos 
del Drift de Faro en el golfo de Cádiz se elaboraron los únicos modelos y secuencias de facies 
para contornitas de las que se ha dispuesto hasta los últimos años. 

La segunda postura, por el contrario, defi ende la importancia de los procesos de tracción 
en el fondo oceánico y sostiene que las estructuras sedimentarias primarias deben ser un cri-
terio básico en el reconocimiento de depósitos contorníticos, en lugar de la bioturbación o las 
paleocorrientes que varían en gran medida en función del contexto oceanográfi co (Shanmugan 
et al., 1993a y b, 1995; Shanmugan, 2000).

Actualmente, la descripción y el estudio de estructuras sedimentarias asociadas a sistemas 
claramente contorníticos (Carter et al., 1996, 2004; Wynn et al., 2002; Masson et al., 2002), 
ha suavizado la polémica y ha diversifi cado los modelos de facies para estos sistemas (Martín-
Chivelet et al., 2008). Sin embargo, la controversia sigue abierta en algunos aspectos tales como 
la separación a escala de facies de afl oramiento y sondeo de turbiditas de grano fi no distales y 
contornitas o la conservación y aparición de estas estructuras sedimentarias en el registro se-
dimentario fósil.

Metodología de estudio

Tal y como puede deducirse de la historia del conocimiento de los medios sedimentarios 
profundos en general y de los sistemas deposicionales contorníticos en particular, ha existi-
do una relación muy directa entre las técnicas de trabajo y metodologías oceanográfi cas, con 
el grado de conocimiento alcanzado en cada una de las distintas épocas. La metodología 
actual para el estudio de los sistemas deposicionales contorníticos permite su reconocimien-
to a escalas espaciales y temporales muy variables, que van desde el milímetro hasta los 
cientos de kilómetros y desde el estudio de los procesos actuales al registro de millones de 
años (fi gura 19.3).
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Un aspecto metodológico básico e imprescindible en las campañas de geología marina 
actuales es la precisión lograda en la adquisición de datos a partir del Sistema de Posiciona-
miento Global (GPS) diferencial, impensable hace tan solo una década. Como métodos di-
rectos, a partir de los cuales el reconocimiento y estudio de los sistemas contorníticos, se 
realizan in situ mediante batiscafos y submarinos e incluyen, televisión, video y fotografías 
submarinas. Por otra parte, como métodos indirectos, a partir de los cuales es posible registrar 
las características del fondo y del subsuelo marino se utilizan: a) sistemas ROV (televisión, 
vídeo, y fotografías submarinas) y equipos autónomos (AUV); b) sistemas acústicos, especial-
mente ecosondas de multihaz y sonar de barrido lateral de agua profundas, que permiten 
caracterizar la morfología, la textura superfi cial de los sedimentos, así como efectuar modelos 
digitales del fondo con gran precisión (Trabant, 1984; Hailwood y Kidd, 1990; Blondel y 
Murton, 1997; Jones, 1999; Blondel, 2003); c) sistemas sísmicos de refl exión de última ge-
neración que permiten penetrar en el subsuelo a diferentes escalas y resoluciones, dando 
información sobre las características estructurales, estratigráfi cas y sedimentarias de los siste-
mas contorníticos (Faugères et al., 1999) (p. ej., 3,5 kHz, TOPAS, Sparker, cañones de aire, 
sísmica multicanal); d ) sistemas deep tow, que se componen de un dispositivo hridrodinámi-
co que suele llevar incorporado un sonar de barrido lateral, ecosondas, sísmica de alta reso-
lución, cámaras fotográfi cas y diferentes sensores de temperatura y material en suspensión 
(Kennett, 1982; Jones, 1999); e) sistemas gravimétricos y magnéticos, que proporcionan in-

Figura 19.3. Métodos geológicos en oceanografía aplicados al estudio de los depósitos contorníticos, destacando los límites de resolución 
de las diferentes técnicas más convencionales en la actualidad. Adaptado y modifi cado a partir de Nelson y Nilsen, 1984 y Pickering et al., 
1989 e incluyendo contenidos de Kennett, 1982.



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

978

formación de la estructuras geológicas, depocentros sedimentarios, y la localización de yaci-
mientos de interés económico (Jones, 1999), y f ) sistemas de medición y extracción de sedi-
mentos y rocas. Estos últimos se pueden agrupar en tres tipos (Drake, 1976; Trabant, 1984; 
Hailwood y Kidd, 1990; Mudroch y Azcue, 1995): 1) medición y toma de muestras de ma-
teria particulada en suspensión mediante muestreos de agua, nefelímetros y transmisómetros, 
perfi ladores de sonido y trampas de sedimentos; 2) toma de muestras superfi ciales mediante 
dragas, cucharas, testigos de gravedad, testigos de pistón, testigos de caja, testigos de roca, 
etc.; y ocasionalmente sondeos largos por gravedad (long cores) que facilitan la extracción de 
muestras hasta los 30 m de profundidad en el subsuelo, aunque los drift pueden presentar 
espesores de 200 hasta 2.000 m, con lo que estos métodos son también insufi cientes para su 
muestreo completo (Pickering et al., 1989); y 3) toma de muestras del subsuelo a partir de 
perforaciones profundas (sondeos off shore) empleados a partir de buques de perforación oceá-
nica, como los empleados actualmente en el IODP.

Como métodos de laboratorio se incluirían todos aquellos que permiten analizar las mues-
tras obtenidas en las campañas como análisis ópticos, análisis granulométricos, análisis de 
componentes, análisis micropaleontológicos, análisis geoquímicos, análisis de rayos-X, análisis 
mineralógicos, etc. Los estudios granulométricos más utilizados son los cambios en la distri-
bución en tamaño de grano, así como el de los parámetros texturales tales como la media, 
asimetría (skewness) y la selección (sorting) (Kennet, 1982). Una herramienta novedosa y muy 
utilizada en el análisis de alta resolución de testigos de sedimentos marinos es el Multi-Sensor 
Core Logger que permite realizar medidas físicas como rayos gamma, susceptibilidad magné-
tica, velocidad de las ondas -p y resistividad eléctrica, de gran interés para la investigación en 
el cambio climático, geotecnia, sedimentología y exploración de hidrocarburos (Roth well, 
2006).

Finalmente, los métodos de gabinete engloban a todos aquellos que permiten la interpreta-
ción, tratamiento y procesado de los datos, así como la elaboración de cartografías temáticas, 
trabajos de investigación, etc. Se incluyen los análisis e interpretación fi siográfi ca y geomorfo-
lógica, análisis digitales del fondo, análisis de estratigrafía sísmica; análisis estructural, inter-
pretación y tratamiento de los datos sedimentológicos, tratamiento estadístico, etc. Las carto-
grafías más útiles para el estudio de los depósitos contorníticos son los mapas de isopacas (o 
distribución espacial de espesores), edad de los sedimentos existentes en la superfi cie del fon-
do, mapas de tasas de sedimentación, distribución de hiatos o discontinuidades estratigráfi cas, 
mapas de distribución de diatomeas, y de la fábrica magnética para determinar direcciones de 
corrientes (Kennett, 1982).

Por otro lado, el estudio de los depósitos contorníticos en el registro antiguo integra la 
metodología clásica de sedimentología y estratigrafía de campo, con especial énfasis en la 
caracterización de las estructuras sedimentarias, el reconocimiento de la geometría 3D de 
los cuerpos sedimentarios, la interpretación petrológica y la reconstrucción de las paleoco-
rrientes. A estas técnicas deberán sumárseles en los próximos años la prospección geofísica 
de alta resolución en tierra, hasta ahora poco utilizada para caracterizar estos depósitos. Re-
sulta así mismo fundamental en estos avances un mejor conocimiento de la evolución pa-
leogeográfi ca y paleoceanográfi ca de las cuencas sedimentarias antiguas, que permitirán una 
mejor comprensión de los procesos genéticos que controlaron la formación de los depósitos 
en el pasado.
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CIRCULACIÓN OCEÁNICA PROFUNDA

Circulación termohalina y procesos asociados

La circulación oceánica está determinada por dos mecanismos: el viento, que genera la 
circulación superfi cial horizontal o las corrientes de deriva, y las variaciones en la densidad 
de las masas de agua, que generan la circulación termohalina (Global Th ermohaline Circula-
tion, THC) (fi gura 19.4). La THC se genera por incremento de la densidad del agua super-
fi cial en altas latitudes, tanto por enfriamiento como por aumento de la salinidad. El hundi-
miento de estas masas de agua densas genera una circulación vertical que alimenta a las 
masas de agua intermedias o profundas (fi gura 19.5), que fl uyen hacia el ecuador a lo largo 
de grandes distancias y a diferentes niveles en las cuencas oceánicas. El modelo de circulación 
de dichas masas de agua fue establecido por Stommel (1958) y Stommel y Aarons (1960a y b) 
y posteriormente comprobado por Tomalzin (1985). Su distribución por las cuencas oceáni-
cas está condicionada por la fi siografía de los fondos submarinos, la conexión inter-oceánica 
y estrechos (gateways), así como por la Fuerza de Coriolis debido a la rotación de la Tierra 
(Kennet, 1982; Faugères et al., 1993; Gao et al., 1998; Talley, 1999; Stewart, 2000; Rahmos-
tort, 2006; Van Aken, 2007). Esta fuerza condiciona que la circulación de dichas masas de 
agua tienda a girar a la derecha en el hemisferio norte y a la izquierda en el hemisferio sur, 
lo que determina que desplacen hacia el ecuador por el límite occidental de las cuencas ma-
rinas (fi gura 19.4). También pueden estar presentes en el límite oriental pero fl uyen hacia los 
polos. La circulación se produce en términos generales de manera paralela a las isobatas del 
talud y el ascenso continental, y por ello su denominación como corrientes de contorno (Hee-
zen et al., 1966).

En la actualidad las áreas de formación de la THC se localizan en las zonas de convergen-
cia subtropical en el hemisferio norte y la convergencia del frente polar antártico en el hemis-
ferio sur (fi gura 19.4). Las principales masas de agua que constituyen la THC son la masa 
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Figura 19.4. Modelo de circulación profunda en las cuencas oceánicas (Rahmstorf, 2006). a) Zona de formación 
de aguas profundas; b) principales áreas de upwelling; c) áreas de formación de aguas intermedias.
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Nor-Atlántica Profunda (North Atlantic Deep Water, NADW) y la Masa de Agua Antártica de 
Fondo (Antarctic Bottom Water, AABW), las cuales se extienden por los dominios marinos más 
profundos, principalmente como corrientes de los límites occidentales (Western Boundary Cu-
rrents, DWBC) (Broecker, 1991; Talley, 1999; Rahmstorf, 2006). La circulación de la NADW 
y AABW y los procesos asociados está infl uenciada por el tamaño de las cuencas, la conectivi-
dad entre las cuencas, y su proximidad a las áreas de formación en las altas latitudes. El foco 
principal de la masa de agua NADW es el giro subpolar en el mar de Noruega y Groenlandia 
(fi gura 19.4), que permanece parcialmente atrapado por una barrera topográfi ca irregular que 
va desde Escocia a Islandia hasta Groenlandia (Umbral de Reykjanes). Una vez que se rellena 
la cuenca por esta masa de agua fría y densa se produce su «desbordamiento» hacia el sur a 
través del Estrecho de Noruega. La masa de agua fl uye hacia el sur y el oeste por el valle de la 
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fractura Charlie Gibbs que conecta las cuencas oriental y occidental (fi gura 19.6). Posterior-
mente, la masa de agua se desplaza por el Atlántico Norte, constituyendo la NADW. Un mo-
delo similar al océano Atlántico existe para los océanos Pacífi co e Índico (fi gura 19.4). La 
Corriente Antártica Profunda (AABW) se genera principalmente en el mar de Weddell (~80%), 
y el resto se origina en el mar de Ross, Plataforma de hielo de Shackleton, de Amery, y en la 
Costa de Adelaida (Gordon, 1972). Una vez formada la AABW circula alrededor la Fosa de las 
Sandwich y el Umbral de Orcadas para posteriormente circular alrededor del continente an-
tártico (fi gura 19.4), quizás varias veces antes de fl uir hacia el norte en los océanos Atlántico, 

Figura 19.6. Circulación de las corrientes profundas en el océano Atlántico y en la que además se indican la distri-
bución de los depósitos contorníticos principales. Modifi cado de McCave y Tucholke, 1986 y Faugères et al., 1993. 
NADW: Agua Nor-Atlántica profunda; AABW: Agua Antártica de Fondo; MOW: Agua Mediterránea de Salida.
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Índico y Pacífi co, constituyendo la masa de agua más densa y profunda en los océanos (Stow 
et al., 1996; Pedlosky, 1996; Stewart, 2000). En el Atlántico Norte, la AABW, fl uye por su 
parte oriental hacia el norte (fi guras 19.4 y 19.6), combinándose posteriormente con la NADW 
para constituir ambas la Corriente del Límite Occidental (Western Boundary Under-Current, 
WBUC) (Faugères et al., 1993; Stewart, 2000; Rahmstort, 2006; Van Aken, 2007).

Los ambientes marinos profundos han sido tradicionalmente considerados como relati-
vamente poco energéticos, dominios en los que debería prevalecer, en ausencia de procesos 
gravitacionales de masas y turbidíticos, la sedimentación hemipelágica y pelágica. En térmi-
nos muy generales podría considerarse que la circulación de masas de agua en dichos domi-
nios es en forma de fl ujos laminares y de baja energía. Sin embrago, en los límites occiden-
tales de las cuencas marinas, así como en contextos tales como pasillos oceánicos, montes 
submarinos, umbrales, dorsales o ridges, altos batimétricos, etc., las masas de agua pueden 
llegar a tener una velocidad elevada, lo que les permiten generar procesos deposicionales y 
erosivos de gran escala con características propias (Hernández-Molina et al., 2008a y b). 
Como procesos de interés asociados a la dinámica de masas de agua se podrían resaltar los 
siguientes: 

Condiciones hidrológicas de gran escala

El desarrollo de procesos deposicionales y erosivos en las cuencas marinas requiere de la 
persistencia de un régimen hidrodinámico a una escala geológica de millones de años. De 
hecho, la mayoría de los Sistemas Deposicionales Contorníticos actuales se iniciaron en el lí-
mite Eoceno/Oligoceno, siendo posteriormente reactivados por la instauración del presente 
sistema de THC a partir del Mioceno medio (Kennet, 1982; Sykes et al., 1998; Niemi et al., 
2000; Uenzelmamn-Neben, 2001; Flood y Giosan, 2002; Pfuhl y McCave, 2005). Es cono-
cida la relación entre el incremento del espesor de los depósitos contorníticos a medida que 
aumenta la distancia respecto del vórtice de mayor velocidad (fi gura 19.7), de manera que la 
progresiva disminución de la velocidad de las masas de agua, favorece los procesos deposicio-
nales frente a los erosivos (Le Pichon et al., 1971; Tucholke, 2002; Carter et al., 2004; Jones 
y Okada, 2006).

Velocidades

La velocidad del fl ujo depende del comportamiento local de la corriente debido al estrés 
del fondo (núcleos, vórtices, turbulencia local, fi lamentos, etc.), los cuales controlan en deta-
lle la distribución de facies dentro del Sistema Deposicional Contornítico. Las masas de agua 
profundas suelen tener velocidades de 1 a 3 cm/s, sin bien localmente pueden desarrollar ve-
locidades de 15 a 100 cm/s, especialmente en los límites occidentales de las cuencas oceánicas 
(Stow y Lowell, 1979; Kennett, 1982; McCave y Tucholke, 1986; Pickering et al., 1989; Gao 
et al., 1998; Einsele, 2000; Stow et al., 2009a, b). Cuando la corriente interacciona con un 
alto submarino (seamount) la velocidad puede localmente multiplicarse por dos (Kennett, 
1982). Velocidades > 15 cm/s se han cuantifi cado en canales abisales, fosas y surcos oceánicos, 
alrededor de umbrales oceánicos y taludes, gateways, y estrechos (Kennet, 1982; Stow et al., 
1996; Gao et al., 1998). Este es el caso por ejemplo de la Masa de Agua Mediterránea de 
Salida (Mediterranean Outfl ow Water, MOW) tras pasar el Estrecho de Gibraltar, donde se han 
descrito velocidades entre 180 y 280 cm/s (Nelson et al., 1993; Mulder et al., 2006). Además, 
sobreimpuestas a las velocidades medias, pueden observarse oscilaciones mareales de va-
rios cms/s que producen inversiones en la dirección del fl ujo que en la actualidad no están 
aún bien entendidas (Kennet, 1982; Stow et al., 1996, 2009a). Las velocidades anteriormen-
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te descritas, determinan que las THC sean de especial interés para sedimentólogos marinos, 
al generar procesos deposicionales y erosivos a pequeña y a gran escala, tanto a nivel de una 
cuenca marina, como en varias cuencas para el mismo intervalo de tiempo geológico (Kennett, 
1982; Johnson, 1984; Stow et al., 1996; Einsele, 2000; Viana et al., 2007; Hernández-Molina 
et al., 2008a y b).

La capa nefeloide profunda

En los medios marinos profundos la concentración de materia particulada en suspensión 
es baja. Sin embargo en aquellas áreas donde circulan las masas de agua que interaccionan 
con el fondo, dicha concentración se multiplica por diez, determinándose un incremento gra-
dual en la turbidez a cientos de metros sobre el fondo, particularmente marcado a 50-200 m. 
Esta capa se denomina capa nefeloide profunda (nepheloid layer), la cual puede desplazarse 
largas distancias (Kennett, 1982; Tucholke, 2002). La cantidad de materia en suspensión está 
en función del aporte sedimentario, del nivel de compensación de los carbonatos (CCD), la 
erosión y del transporte de dicha corriente de fondo. El contenido de materia particulada en 
suspensión oscila entre 0,01-0,5 mg l–1 (Gao et al., 1998), estando alimentado por el material 
particulado que procede de la masa de agua más superfi cial, así como de la resuspensión de 
material que previamente estaba depositado en el fondo (Kennett, 1982). La mayor concen-
tración de partículas converge bajo los límites occidentales de los giros de corrientes subtro-
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Figura 19.7. Modelo que expresa la relación entre el incremento del espesor de los depósitos contorníticos a 
medida que aumenta la distancia respecto del vórtice de mayor velocidad al noreste del Banco de Bahamas, en 
el ascenso continental de Bermudas (adaptado de Tucholke, 2002). La progresiva disminución de la velocidad 
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picales, caso de la corriente del Golfo o la corriente de Brasil (fi gura 19.8). Los cálculos efec-
tuados del tiempo de residencia de la materia en suspensión dentro de una capa nefeloide 
profunda es de varios días a semanas en los primeros 15 m y de semanas a meses en los pri-
meros 100 m, lo cual es indicativo del rápido intercambio entre el fondo de las cuencas y la 
capa nefeloide (Kennett, 1982; Gao et al., 1998).
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Figura 19.9. Evidencias de grandes eddies en la cuenca Argentina. A) Cuenca Argentina con la localización de cuatro grandes eddies, así 
como la posición del Frente Sub-Antárctico (Subantarctic Front, SAF, como fl echas continuas) y del Frente Sub-tropical (Subtropical Front, 
STF, como fl echas discontinuas). La batimetría es expresada en isobatas múltiplo de 1.000 m. La línea de puntos representa la posición de 
las secciones verticales. Leyenda de las principales referencias fi siográfi cas: MEB = Banco Maurice Ewing; M/F = Malvinas/Falkland. B) Dis-
tribución vertical de la densidad de las masas de agua a lo largo de la línea ABC (ver fi gura 19.A). La trama gris visualiza la localización de 
los grandes eddies E1 y E2. C) Secciones verticales para el potencial de temperatura (q), salinidad (S), densidad (sp) y oxígeno disuelto (O2) 
a lo largo del perfi l CB (ver fi gura 19.9A). Las líneas negras discontinuas en el diagrama de O2 muestran las isopicnas s = 45,80, 45,87 y 
45,98, las cuales determinan el límite superior de la fracción inferior de la Masa de Agua Profunda Circumpolar (Lower Circumpolar Deep 
Water, LCDW), el límite inferior de la Masa de Agua Nor-Atlántica Profunda (North Atlantic Deep Water, NADW) y el límite inferior de la 
LCDW, respectivamente. Modifi cado de Arhan et al., 2002).
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Grandes «eddies»

En algunas regiones la formación y actividad 
de grandes giros o eddies verticales sobre el fondo 
submarino es un proceso frecuente (fi gura 19.9). 
Su génesis es debida a la interacción de masas de 
aguas de diferente procedencia pero con densi-
dades similares, y pueden llegar a generar rasgos 
erosivos y/o deposicionales de gran escala (Flood 
y Shor, 1988; Maldonado et al., 2003; Hernán-
dez-Molina et al., 2008b). Su efecto erosivo es 
un mecanismo signifi cativo para la formación de 
capas nefeloides, así como para el transporte del 
material en suspensión durante largas distancias. 
Richarson et al. (1993) denominaron a este pro-
ceso «energía cinética debida a eddies abisales» 
(Abyssal Eddies Kinetic Energy, AEKE). Buenos 
ejemplos de la formación de estos eddies y su 
efectos sobre el fondo en miles de kilómetros 
pueden encontrarse en la cuenca Argentina 
(Cheney et al. 1983; Arhan et al., 2002, fi gura 
19.10), y en el mar de Scotia, Antartida (Andrew 
Coward, NOCS, 2007 comunicación personal; 
Hernández-Molina et al., 2008b).

Las tempestades abisales o tormentas 
profundas

En los ambientes marinos profundos es co-
nocida la existencia de «tormentas profundas» 
(deep-sea storm), «tormentas bentónicas» (benthic 
storm) o «tempestades abisales» (abyssal storm) de 
gran capacidad erosiva (Hollister et al., 1980; 
Gardner y Sullivan, 1981; Kennett, 1982; Ho-
llister y McCave, 1984; Nowell y Hollister, 1985; 
Bearmon, 1989; Hollister, 1993; Von Lom-Keil 
et al., 2002). La génesis de estos eventos aun se 
conoce pobremente, si bien parece estar asocia-
das con la formación de eddies (fi gura 19.8). Du-
rante dichos eventos las masas de agua incremen-
tan su velocidad de 2 a 5 veces, alcanzando más 
de 20 cm s–1, y por tanto se favorecen los proce-
sos de aventamiento (winnowing) y retrabaja-
miento, una mayor concentración de sedimentos 
en suspensión (hasta ~5g l–1), blooms plantó-
nicos, y un aporte considerable de materia orgá-
nica a los drifts (Richarson et al., 1993; Von 
Lom-Keil et al., 2002). Estos procesos son 
intermi tentes pero pueden durar días o semanas 

Figura 19.10. Fotografías de una Tormenta Abisal a 4.880 m de profundidad 
en el ascenso continental de Nueva Escocia, en el margen occidental del At-
lántico Norte. A) 30 de septiembre de 1985. Fondo limpio y parcialmente 
afectado por bioturbación. La dirección de la corriente es de derecha a izquier-
da. B) 31 de octubre de 1985. Fondo cubierto por una extensa capa de sedi-
mentos fi nos. La corriente va de la izquierda a la derecha. C) 27 de diciembre 
de 1985. Fondo nuevamente afectado por una intensa bioturbación. La corrien-
te fl uye ahora desde arriba hacia abajo (Bearmon, 1989).
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(2-20 días, normalmente 3-5 días) (fi gura 19.10), favoreciéndose durante las épocas de fuerte 
contraste climático entre los polos y el ecuador. Estos eventos condicionan una mayor veloci-
dad de las corrientes de contorno, que es sufi ciente para erosionar los taludes continentales, e 
incluso generar grandes deslizamientos y slumps en ciertas regiones (Kennett, 1982; Pickering 
et al., 1989; Stow et al., 1996; Gao et al., 1998; Einsele, 2000). En el Atlántico Norte, la 
frecuencia es de 8 a 10 tormentas/año, con velocidades máximas de 15-40 cm s–1 a 10-50 m 
s–1 sobre el fondo, concentraciones de sedimentos de 3,5-10 g l–1 a 1-5 m sobre el fondo, y 
fl ujos sedimentarios de alrededor de 0,2-2 m3 por día (Hollister, 1993).

Fisiografía: infl uencia de obstáculos fi siográfi cos

La circulación de las masas de agua está condicionada por la fi siografía submarina (altos 
submarinos, colinas abisales, bancos, umbrales, montículos, etc), pudiéndose considerar dos 
grandes tipos de obstáculos (Hernández-Molina et al., 2008b):

Obstáculos puntuales

Cabe destacar dentro de este grupo los altos submarinos (seamounts) con infl uencia en el 
desarrollo de nuevos procesos sedimentarios, la biota marina, las tasas de sedimentación y 
erosión, y la evolución paleoceanográfi ca (Davies y Laughton, 1972; Roberts et al., 1974; 
Roden, 1987; Rogers, 1994). La distorsión de la circulación que se produce alrededor de obs-
táculos puntuales (fi gura 19.11), podría simplifi carse en dos términos opuestos (Hernández-
Molina et al., 2006b): 1) procesos de vorticidad predominantes sobre los procesos advectivos 
(ver Zenk, 2008), generándose un par de vórtices helicoidales que giran a favor de la corrien-
te en direcciones opuestas a lo largo de los fl ancos del obstáculo; 2) procesos advectivos do-
minates sobre los de vorticidad. En este caso la velocidad de la masa es menor, y el fl ujo alre-
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Figura 19.11. Principales rasgos hidrodinámicos relacionados con la presencia de un obstáculo puntual frente a la circulación de una masa 
de agua de fondo. Se indica la asimetría en la formación de los surcos o valles marginales, así como los depósitos contorníticos (Patch Drift) 
que se desarrollan detrás de obstáculos. Modifi cado de Hernández-Molina et al., 2006b.
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dedor del obstáculo gira en sentido horario (en el hemisferio norte) constituyendo un eddy 
vertical anticiclónico sobre el obstáculo (columna de Taylor). La estratifi cación de las masas 
de agua, en general, inhibe los movimientos verticales y por tanto la extensión vertical de di-
chos eddies. Con frecuencia alrededor de la base de los obstáculos puntuales suelen desarro-
llarse surcos o valles marginales (marginal troughs, scours o moats) (fi gura 19.11). La Fuerza de 
Coriolis permite que se acelere el vórtice de la izquierda y se desacelere el vórtice de la derecha 
(corriente abajo y en el hemisferio norte), lo que favorece que el valle marginal esté mejor 
desarrollado en los fl ancos izquierdos en ese hemisferio (al contrario en el hemisferio sur) 
(Roberts et al., 1974; McCave y Carter, 1997). Por otra parte detrás de los obstáculos se fa-
vorece el desarrollo de drifts (patch drifts) (Davies y Laughton, 1972; McCave y Carter, 1997; 
Masson et al., 2003; Hernández-Molina et al., 2006b).

Obstáculos lineales

Dentro de los obstáculos lineales destacarían las dorsales diapíricas (diapiric ridges), las 
zonas de fractura, los bancos y las cadenas de altos submarinos, que infl uyen en el compor-
tamiento de las masas de agua. Cuando la masa de agua interacciona de manera perpendicu-
lar u oblicua al obstáculo se generan dos vórtices o núcleos helicoidales que favorecen los 
procesos erosivos, uno delante del obstáculo, el cual permite la formación de un «canal con-
tornítico», y otro tras el obstáculo, que permite el desarrollo de «valles marginales». Además, 
los obstáculos de mayores dimensiones pueden generar ondas internas en la masa de agua, 
una vez sobrepasado el obstáculo (Kenyon y Belderson, 1973; Roden, 1987, 1991; Nelson 
et al., 1993; Merrifi eld et al., 2001; García, 2002; Hernández-Molina et al., 2003, 2006a; 
Serra, 2004).

Otras corrientes de fondo

Además de las corrientes generadas en el marco de la circulación termohalina, existen otras 
corrientes profundas que afectan a los fondos y a los procesos sedimentarios. Una breve revi-
sión de algunas de estas corrientes no termohalinas será incluida aquí, con la fi nalidad de 
mostrar procesos alternativos en la generación de depósitos de corrientes de fondo (contorni-
tas en sentido amplio), lo que tiene un especial interés a la hora de interpretar el registro 
geológico antiguo, donde observamos las facies resultantes pero no las corrientes que las han 
generado.

a) Corrientes de fondo generadas por el viento. Las corrientes superfi ciales y subsuperfi cia-
les inducidas por el viento y moduladas por la confi guración geográfi ca e hidrográfi ca 
de las cuencas oceánicas afectan a la columna de agua desde la propia superfi cie a 
cientos de metros de profundidad (más de 4.000 metros en algunos casos) Ejemplos 
de corrientes con importante extensión en profundidad son las corrientes límite occi-
dentales y procesos asociados, como la corriente del Golfo (p. ej., Hendry, 1982; Johns 
et al., 1995) o la corriente de Kuroshio (p. ej., Kawabe, 1995). También es un buen 
ejemplo la corriente del golfo de México (Loop Current), con velocidades en superfi cie 
de 100 cm s–1 e infl uencia sobre el fondo marino a más de 3000 m de profundidad 
(Shanmugam, 2003).

b) Corrientes de fondo de origen mareal: Pueden tener importancia en los cañones subma-
rinos, donde la fi siografía favorece la amplifi cación de la señal mareal en profundidad. 
Estas corrientes están documentadas en la bibliografía (Shepard et al., 1979; Beaulieu 
y Baldwin, 1998; Petruncio et al., 1998; Viana et al., 1998a), aunque los depósitos 
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que resultan de ellas están aún pobremente descritos tanto en medios actuales como 
en el registro fósil (ver revisión en Shanmugam, 2007). En los sistemas actuales, las 
medidas de la velocidad de la corriente, tomadas a profundidades que van de decenas 
de metros a más de 4.000, alcanzan velocidades máximas de 25-50 cm.s–1 y tienen un 
marcado carácter rítmico, con una periodicidad semidiurna. Es de notar la comple jidad 
de estos sistemas, donde los procesos gravitacionales suelen tener gran importancia.

Evolución de los sistemas de corrientes profundas en las cuencas oceánicas

El patrón actual de circulación oceánica profunda (Modelo de Circulación Termohalina, 
THC) es relativamente reciente. Con anterioridad (p. ej., Cretácico y Paleoceno) la circulación 
de las masas de agua profundas se ajustaba a un Modelo de Circulación Halocinética, contro-
lado por masas de aguas calientes y salinas que descendían desde las plataformas someras hacia 
los dominios profundos, y que se generaban en los límites orientales de las cuencas oceánicas 
especialmente en las zonas áridas (Brass et al., 1982; Hay, 1984; Oberhansli y Hsü, 1986; 
Pickering et al., 1989).

Los cambios morfológicos de las cuencas marinas inducidos por la dinámica de las placas 
litosféricas, así como el clima, han causado cambios determinantes en la circulación oceánica 
y en la sedimentación (Einsele, 2000). Si se analizan las características del océano cretácico, 
éste estuvo caracterizado por un clima caliente y homogéneo al tener un reducido gradiente 
de temperatura entre los polos y el ecuador. Las masas de aguas eran calientes y estuvieron 
estancadas, siendo más salinas en el fondo que en la superfi cie. El contenido en CO2 atmos-
férico se estima en cuatro veces el valor actual y la temperatura global media en unos 6 °C 
superior a la temperatura media actual. En este período la circulación se desarrollaba funda-
mentalmente en zonas ecuatoriales y en dirección este a oeste, a través del océano Panthalasa 
y del océano Tethys (Kennett, 1982; Einsele, 2000). Durante el Paleógeno, la THC fue simi-
lar a la anterior, aunque estuvo más controlada por la salinidad que por la temperatura (Ober-
hansli y Hsü, 1986). Tras el cierre de los estrechos oceánicos durante el Eoceno (fi gura 19.12) 
se reduce la conexión ecuatorial entre los océanos Atlántico y Pacífi co, siendo reemplazada más 
tarde por la conexión meridional a través del Paso del Drake, de manera que al fi nal del Eoce-
no comienza el enfriamiento de la masa de agua profunda, y se desplazan las zonas de forma-
ción de las masas de agua profundas desde las bajas a las altas latitudes (Kennett, 1982; Ein-
sele, 2000). En el Oligoceno se abrió el Paso del Drake y se produjo la separación de 
Australia respecto de la Antártida por el Estrecho de Tasmania, lo que motivó un drástico 
cambio en la circulación oceánica del Hemisferio Sur. Se establece la Corriente Circumpolar 
Antártica (Antarctic Circumpolar Current, ACC) que evita un intercambio de transferencia de 
calor desde las bajas latitudes y el continente antártico. Como resultado comienza a generarse 
una espesa capa de hielo sobre el continente antártico, que favorece un mayor albedo y el 
enfriamiento de la Tierra. Sin embargo, todavía la generación de la masa de agua profunda 
antártica es muy reducida y débil, excepto en la parte occidental del Atlántico Sur (Einsele, 
2000). Durante el Mioceno inferior (~18 Ma), se formó el paso de Groelandia (Kennett, 1982) 
a través de la barrera topográfi ca que une Groenlandia-Islandia y Escocia (Umbral de Reykja-
nes). En el Mioceno medio (~14 Ma) se aceleró el crecimiento de las masas de hielo en la 
Antártida, incluida la Antártida Oriental (Einsele, 2000). El posterior cierre del Istmo de Pa-
namá durante el Plioceno superior (2,4-3 Ma), intensifi có la corriente superfi cial del Golfo 
transportando agua caliente y relativamente salina hacia el Atlántico Norte. Este proceso fa-
voreció en esa zona la formación de las masas de aguas profundas y de grandes masas de hie-
lo en el Hemisferio Norte, así como el establecimiento de las glaciaciones. A su vez, el incre-
mento del gradiente de temperatura genera un aumento en la formación de Agua 
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Nor-Atlántica Profunda, que alcanza posiciones muy meridionales en el océano Atlántico has-
ta llegar a la Antártida (Einsele, 2000). Durante el Plioceno superior y el Cuaternario el mo-
delo de THC es, en términos generales, similar al modelo actual.

SISTEMAS ACTUALES Y RECIENTES

Factores que defi nen un sistema contornítico y controlan la sedimentación

Los factores que infl uyen en la sedimentación y distribución de los depósitos contorníticos 
son (Kennett, 1982; McCave y Tucholke, 1986; Pickering et al., 1989; Faugères y Stow, 1993; 
Gao et al., 1998; Faugères et al., 1999; Stow et al., 2002b; Rebesco, 2005; Viana et al., 2007) 
(fi gura 19.13):

Circulación oceánica

Generalmente se asume que la sedimentación contornítica tiene lugar en uno o ambos 
lados del núcleo principal de máxima velocidad de la corriente de fondo que lleva material 
en suspensión, dentro de un contexto de agua relativamente tranquila. La tasa de depósito 
está inversamente relacionada con la velocidad del fl ujo. La posición del fl ujo de la masa de 
agua profunda respecto a la topografía del fondo, las características del talud continental y 
su interacción con otro fl ujo en dirección opuesta inciden, claramente, en la morfología re-
sultante del drift. Además, el propio drift puede desviar el fl ujo de la corriente que originó 
el depósito.

CIERRE DE:
1. PASILLO DE INDONESIA
2. ENTRADA DEL MEDITERRÁNEO ORIENTAL
3. ESTRECHO DE GILBRATAR
4. ESTRECHO DE PANAMÁ

APERTURA DE:
5. PASO DE DRAKE
6. PASO DE TASMANIA
7. ENTRADAS DEL ATLÁNTICO NORTE

EOCENO MEDIO

Cierre de los antiguos
y apertura de los nuevos

estrechos oceánico

Figura 19.12. Cuencas Marinas durante el Eoceno (54-37,5 ma.) y con posterioridad al Eoceno (> 37,5 ma) en 
la que se ilustra el cierre o apertura de Estrechos y canales oceánicos que condicionaron una drástica reorgani-
zación de la circulación termohalina. Modifi cado de Seibold y Berger, 1993.
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Fisiografía del fondo

Las características morfológicas genera-
les de la cuenca tienden a controlar el tipo 
de acumulación contornítica ya que ejer-
cen en detalle una gran infl uencia sobre la 
velocidad y la circulación oceánica. Debi-
do a la fuerza de Coriolis la masa de agua 
tiende a circular sobre el margen continen-
tal, donde se intensifi ca debido a la pen-
diente del talud, pudiendo además cam-
biar su orientación y provocar variaciones 
en su velocidad. Por otra parte, la presencia 
de relieves submarinos induce a perturba-
ciones en el fl ujo de la corriente de fondo 
favoreciendo que se pueda ralentizar, incre-
mentar y/o desviar sufi cientemente para 
generar diferentes rasgos deposicionales y 
erosivos.

Capa nefeloide

La turbidez de la capa nefeloide es fun-
ción del aporte sedimentario, resuspensión 
de sedimentos del fondo, decantación di-
recta de partículas pelágicas y pellets, ero-
sión del fondo y transporte por las corrien-

tes y la posición del nivel de compensación del carbonato (Carbonate Compensation Depth, 
CCD). Las capas nefeloides con una alta turbidez están acompañadas normalmente de una 
alta tasa de sedimentación lo cual es un factor importante para la formación del drift contor-
nítico a gran escala. Una fuerte contribución de sedimentos a la capa nefeloide profunda tie-
ne lugar durante las tormentas abisales, en las que se mantiene en suspensión una gran canti-
dad de sedimento.

Aporte sedimentario

La tasa de sedimentación producida por una corriente de fondo está subordinada a la dis-
ponibilidad del sedimento que ésta puede transportar. El sedimento puede ser de origen terrí-
geno o biogénico y su volumen puede estar controlado principalmente por la geología, la 
tectónica, el clima del área fuente continental, la morfología del margen, y por los cambios 
relativos del nivel del mar. El aporte de material bioclástico está estrechamente relacionado 
con las condiciones hidrológicas, el clima, la productividad y la disolución del material esque-
letal en la cuenca profunda.

Los valores mínimos y máximos de aporte de sedimentos están sujetos a un delicado equi-
librio entre los procesos sedimentarios transversales al talud (downslope) y aquellos longitudina-
les al mismo (alongslope), de manera que si existe un aporte excesivo y continuo de sedimentos 
del continente, puede enmascararse el desarrollo del drift. Sobre el ascenso continental la 
 corriente de fondo y de turbidez pueden ser activas contemporáneamente y, por consiguiente, 
los sistemas de canales y abanicos profundos y los depósitos contorníticos pueden coexistir. 
Por otro lado la corriente de fondo puede benefi ciarse del fl ujo turbidítico retrabajando la 
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Figura 19.13. Principales factores que infl uyen en la sedimentación contornítica. Mo-
difi cado de Faugères et al., 1993.
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arena del depósito precedente o por resuspensión del sedimento de fracción fi na para poste-
riormente depositarlo como depósito contornítico.

Clima

En ocasiones la marcada ciclicidad que se observa en las facies contorníticas parece indu-
cida climáticamente por los ciclos de Milankovitch y por tanto por los cambios climáticos 
glacial/interglacial. El clima afecta a la circulación atmosférica y a las condiciones de formación 
e intensidad del agua profunda. La respuesta de la sedimentación contornítica a estos cambios 
no se conoce bien, ya que depende de la latitud y del contexto morfológico, y además no 
tiene que ser necesariamente la misma para masas de agua diferentes. De hecho, es conocido 
que durante los períodos interglaciales se intensifi ca la NADW, mientras que en los períodos 
glaciales se intensifi ca la AABW (Rahmstorf, 2006).

Variaciones del nivel del mar

No hay datos sufi cientes que nos permitan establecer una relación directa entre nivel del 
mar y una mayor o menor tasa de acumulación o de erosión de los drifts, de hecho en situa-
ciones de nivel del mar bajo existen masas de agua que se han determinado más activas, mien-
tras que en situaciones de nivel del mar alto hay otras masas de agua con una mayor actividad, 
lo que hace difícil una correlación entre la sedimentación contornítica y las variaciones eustá-
ticas (Hernández-Molina et al., 2008a). Conceptualmente, durante los intervalos de bajo nivel 
del mar se favorecen los procesos gravitacionales de masas, mientras que durante los intervalos 
transgresivos y de alto nivel del mar parecen dominantes los procesos de sedimentación con-
tornítica y/o hemipelágica, favorecidos por corrientes de fondo de moderada intensidad y 
tasas de aporte sedimentario bajas. Es durante estos intervalos cuando la sedimentación tur-
bidítica y/o gravitacional de masas no enmascara la sedimentación contornítica, aunque por 
otra parte un aporte sedimentario muy bajo puede favorecer el desarrollo de secciones con-
densadas, e inhibir el desarrollo de depósitos contorníticos (Pickering et al., 1989; Gao et al., 
1998).

Tasa de sedimentación y frecuencia

La formación de un drift implica millones de años (Heezen et al., 1966) con un delicado 
balance entre los procesos longitudinales y transversales al margen (Pickering et al., 1989). Las 
fl uctuaciones de la velocidad de las masas de agua condicionan que las acumulaciones no se 
produzcan de manera continuada, siendo los hiatos y discontinuidades estratigráfi cas frecuen-
tes en este tipo de depósito (Kennett, 1982; Einsele, 2000). La tasa de sedimentación de los 
sedimentos contorníticos actuales calculada en los depósitos de drift del océano Atlántico va-
ría entre los 20 a 100 (máximo de 150) m/ma, con una media de 55 m/ma, lo que equivale 
a unos 5 mm/1.000 años (tabla 19.1) (Stow y Holbrook, 1984; Faugères y Stow, 1993). No 
obstante, como consecuencia de la gran erosión y remobilización de sedimento generada du-
rante las tormentas abisales, se han llegado a observar valores del orden de 1,4 cm/mes entre 
dos períodos erosivos por las tormentas (Faugères y Stow, 1993). Considerando todo el regis-
tro estratigráfi co holoceno la tasa de sedimentación se estima en 5,5 cm/1.000 años. A una 
escala geológica mayor, para el registro estratigráfi co neógeno de los drifts del océano Nor-
Atlántico, se han descrito tasas de sedimentación con valores de 2 a 10 cm/1.000 años (Fau-
gères y Stow, 1993).

La periodicidad de las secuencias de 50 cm de espesor determinadas en los medios marinos 
recientes indica una frecuencia de 2.000-10.000 años (Stow et al., 1986, 1996). Sin embargo, 
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la periodicidad determinada en el registro fósil (Ordovícico) indica una secuencia cada 100.000 
años, que se ha relacionado con los ciclos de excentricidad de la Tierra (Taizhong et al., 1993; 
Gao et al., 1998).

Clasifi cación de los rasgos deposicionales y erosivos contorníticos

La circulación de masas de agua puede generar drifts contorníticos y rasgos erosivos en 
cualquier parte del margen y de la cuenca marina, si bien se destacan tres contextos (Stow et 
al., 2002b): a) drift de aguas relativamente someras (< 300 m); b) drift de profundidades in-
termedias (300-2.000), y c) drift de aguas profundas (> 2.000 m).

Los rasgos deposicionales están caracterizados por grandes drift contorníticos. Existen varias 
clasifi caciones de los drift, si bien se ha optado por seguir la última clasifi cación de Rebesco 
(2005), la cual está basada en su mayor parte en las clasifi caciones anteriores de McCave y 
Tucholke (1986); Faugères et al. (1999); Rebesco y Stow (2001) y Stow et al. (2002b). En la 
fi gura 19.14 se ilustran los diferentes tipos de drift que se consideran actualmente en la lite-
ratura, fundamentados en aspectos morfológicos, sedimentológicos y características sísmicas. 
Dichos drifts se describen brevemente a continuación, si bien una descripción muy detallada 
de cada uno de ellos puede encontrase en Rebesco (2005) y Faugères et al. (1999).

• Drifts monticulares elongados (Elongated mounded drifts). Este tipo de acumulación con-
tornítica presenta una morfología bien apreciable elongada y monticular, con una exten-
sión muy variable, desde decenas a más de miles de kilómetros de largo, un radio de 
elongación de al menos 2:1 a 10:1, y varios cientos de metros por encima del fondo (es-
pesor total > 2 km). La elongación del drift generalmente es paralela al margen, y su 
cresta paralela al eje de la corriente, si bien la elongación y progradación de los depósitos 
puede ser variable dependiendo del sistema de corrientes e intensidad, la batimetría, y la 
Fuerza de Coriolis. Se diferencian dos tipos de drifts monticulares: a) drift separado (se-

Área
Tasa de 

sedimentación 
cm/1.000 años

Fuente

Dorsal Medio-Oceánica en el Atlántico Norte 0,6~12 Davies y Laughton, 1972

Blake Outer Ridge 2~20 Hollister y Heezen, 1972

Blake-Bahama Outer Ridge 2~13 Klasik y Pilkey, 1975

Talud Hebrides 5 Leslie, 1993

Talud de Cádiz 1~12 Nelson et al., 1993

Talud superior de Cádiz 1~5 Nelson et al., 1993

Drifts elongados gigantes del Atlántico Norte 2~10 Faugères et al., 1993

Drifts laminares del Atlántico Sur 2~3 Faugères et al., 1993

Drifts relacionados con canales en el Atlántico Sur 2~4 Faugères et al., 1993

Drifts contorníticos del Atlántico Norte 1~15 Stow y Holbrook, 1984

Drift Hatton 0,6~4 Stow y Holbrook, 1984

Drift de Faro en el Margen meridional de Portugal 1~14,5 Stow et al., 1986

Contornítas Ordovícicas al norte de Hunan (China) 3,8 Taizhong et al., 1993

Contornítas Cretácicas del margen continental del Cratón Arábico 2~20 Bein y Weiler, 1976

Tabla 19.1. Tasa de sedimentación en diferentes depósitos contorníticos actuales y antiguos (Gao et al., 1998).
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parated drift), los cuales se mantienen desconectados del talud continental adyacente por 
una fosa contornítica o moat (p. ej., Drift Feni, Drift de Faro) e implican un talud de 
cierta inclinación y una velocidad de la masa de agua de media a alta; b) los drifts desco-
nectados (detached drift), los cuales se separan del talud continental donde originalmente 
fueron formados, presentando fl ujos de corrientes opuestos en sus dos fl ancos (p. ej., Drift 
Eirik, Drift Blake).

• Drifts laminares (sheeted drifts). Forman una extensa acumulación de bajo relieve (unos 
pocos de cientos de metros) en un área de más de 1.000 km2, mostrando una ligera dis-
minución de espesor hacia los márgenes. Las facies sísmicas internas presentan refl ectores 
de baja amplitud, discontinuos o más o menos transparentes, en algunas partes. Se han 
diferenciado dos tipos de drift laminar: a) drifts laminares abisales (abyssal sheet), que re-
llenan las llanuras de la cuenca donde sus márgenes atrapan las corrientes de fondo den-
tro de una circulación giratoria compleja (p. ej., cuenca Argentina, Drift Gloria); b) drifts 
laminares adosados al talud (plastered drift), que se disponen sobre los taludes continen-
tales a cualquier profundidad, particularmente donde un relieve suave favorece el desa-
rrollo de una corriente de fondo no-focalizada (p. ej., golfo de Cádiz, margen Campos). 

•  Drifts asociados a canales (Channel-related drifts). Estos depósitos se caracterizan por su 
relación con conductos estrechos (canales profundos, gateways, estrechos, fosas, etc.) 
donde las corrientes de fondo se restringen de manera que la velocidad del fl ujo aumen-

Drifts monticulares y elongados

Drifts de tipo parche

Drifts controlados por fallas y/o basamento

Drifts asociados a canales

Drifts laminares

Drifts confinados

Drifts de relleno

Drifts mixtos

Apartados
Adosados

Láminas abisales

Separado

Abanico contornítico

Laminar y monticular (parches)

Laminares

Monticulares

Relleno de 
cicatrices erosivas

Basement top mound

Figura 19.14. Principales drift contorníticos diferenciados en las cuencas marinas actuales según sus caracterís-
ticas morfológicas, sedimentológicas y sísmicas. Adaptado de Rebesco y Stow, 2001 y Rebesco, 2005.
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ta. Se pueden diferenciar dos tipos de drifts relacionados con canales: a) los drifts de tipo 
parche (patch drifts), típicamente pequeños (pocas decenas de km2 de área), depositados 
dentro de los canales, tanto  como montículos axiales en el fondo o como láminas late-
rales en los fl ancos del canal (p. ej., surco NE Rockall); b) abanicos-contorníticos (con-
tourite-fans), constituyendo depósitos de mayores dimensiones con forma cónica (100 km 
o más de ancho y radio, y unos 300 m de espesor), desarrollados a la salida corriente 
abajo de los conductos (p. ej., salida del Canal Vema).

• Drifts confi nados (confi ned drifts). Depósitos desarrollados dentro de pequeñas cuencas 
o surcos controlados por altos morfoestructurales. Presentan facies sísmicas similares a 
los drifts elongados con surcos bien diferenciados a lo largo de ambos márgenes (p. ej., 
drift Sumba, Ascenso continental de Chatham).

• Drifts de tipo parche (patch drifts). Caracterizados por una distribución aleatoria con-
trolada por la interacción del sistema de corrientes de fondo con una morfología com-
pleja del fondo. Se desarrollan adosadas a los relieves o dentro de un pasillo donde la 
irregularidad topográfi ca modifi ca localmente la dirección y velocidad de la corriente 
(p. ej., Península Antártica). Son pequeños depósitos (unas pocas decenas de km2), elon-
gados, irregulares y pueden ser tanto monticulares (mounded) o laminares (sheeted).

• Drifts de relleno (infi ll drifts). Estos drifts se forman típicamente en las cabeceras de 
una cicatriz o en el margen a pie de un deslizamiento desarrollado bajo la trayectoria 
de una corriente de fondo. Se caracterizan por un relieve y extensión moderada, forma 
variada, y progradación a favor de la corriente que progresivamente rellena la depresión 
topográfi ca o la irregularidad donde se desarrolla (p. ej., Margen Noruego).

• Drifts controlados por fallas o por la estructura del basamento (fault/basement- controlled 
drifts). Se desarrollan tanto a la base como en el techo de un relieve generado por una 
falla en el basamento, en respuesta a perturbaciones en el patrón de circulación de la 
corriente de fondo. Una característica adicional sería la fracturación sindeposicional que 
afecta la cara relativamente más inclinada de estos drifts (p. ej., mar de Weddell).

• Drifts mixtos (mixed drift systems). Se caracterizan por la interacción de corrientes lon-
gitudinales con otros procesos deposicionales (interdigitación, intercalación, imbricación, 
incorporación, retrabajamiento, etc.) (p. ej., SE mar de Weddell, cuenca de Brasil, as-
censo continental de Haterras). La interacción más efectiva se da entre contornitas y 
turbiditas, pero el desarrollo del drift puede estar afectado en varias ocasiones por la 
asociación con debritas, hemipelágicos, y sistemas glaciogénicos.

Con frecuencia, sobre los grandes drifts, se generan grandes ondas sedimentarias (sedimentary 
waves) que afectan a extensas áreas oceánicas. Las ondas sedimentarias pueden ser muy variables 
en su orientación, describiéndose como formas paralelas, perpendiculares o con un ángulo res-
pecto al fl ujo de la corriente. Pueden migrar a favor o en contra de la corriente, así como pro-
gradar hacia la parte superior o inferior del talud. Están defi nidas como tipos morfológicos de 
gran escala, con longitudes de onda entre 1 y 10 km y amplitudes de 10-100 m, y formadas 
por sedimentos de tamaño de grano fi no, principalmente por limos y arcillas (Ewing et al., 
1971; Hollister et al., 1974; Kolla et al., 1980; Damuth, 1980; McCave y Tucholke, 1986; 
Klaus y Ledbetter, 1988; Flood y Shor, 1988; Stow et al., 1996; Gao et al., 1998; Faugères et 
al., 1999; Von Lom-Keil et al., 2002).

Por otra parte, si la masa de agua que circula tiene sufi ciente velocidad, su dinámica pue-
de con el tiempo desarrollar rasgos erosivos de grandes dimensiones. En la fi gura 19.15 se 
resumen los rasgos erosivos principales a partir de las ideas y defi niciones de varios autores 
(Nelson et al., 1993, 1999; Evans et al., 1998; Stow y Myall, 2000; Masson, 2001; García, 
2002; Hernández-Molina et al., 2003, 2006b; García et al., 2009, entre otros). Dichos rasgos 
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Figura 19.15. Principales características de los rasgos erosivos contorníticos de gran escala. Modifi cado de Hernández-Molina et al., 2008.
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erosivos son: terrazas erosivas (erosive terraces), superfi cies de abrasión (abraded surfaces), cana-
les contorníticos (contourite channels), fosas contorníticas (moats), valles marginales (marginal 
valleys) y surcos erosivos (furrows).

Los anteriores rasgos deposicionales y erosivos debidos a la dinámica de las masas de agua 
se encuentran conjuntamente determinando Sistemas Deposicionales Contorníticos, cuyo de-
sarrollo va a depender de la morfología del fondo submarino y por tanto en último término 
de la actividad tectónica del margen. La interacción de una o varias masas de agua sobre un 
margen de suave morfología puede desarrollar grandes drifts, normalmente drifts monticulares 
y elongados o bien adosados o laminares. Por el contrario, una fi siografía compleja generaría 
múltiples vórtices asociados a cada masa de agua y los rasgos tanto erosivos como deposicio-
nales pueden ser extremadamente complejos (Hernández-Molina et al., 2008a).

Ejemplos de sistemas deposicionales contorníticos: golfo de Cádiz y Antártida

La asociación de rasgos deposicionales y erosivos genera sistemas deposicionales contorní-
ticos de dimensiones comparables a las de los Abanicos Submarinos Profundos construidos a 
partir de las corrientes turbidíticas y los procesos asociados (Gao et al., 1998; Stow et al., 
2002b; Viana et al., 2007; Rebesco y Camerlenghi, 2008). Dichos depósitos pueden variar 
desde pequeños drifts (< 100 km2) equivalentes a los lóbulos turbidíticos individualizados o a 
los depósitos de debris-fl ow sobre los taludes, a enormes depósitos elongados (>100.000 km2) 
que constituyen muchos de los grandes depósitos fangosos existentes en los ambientes profun-
dos (Stow et al., 1996). Existen numerosos ejemplos de sistemas deposicionales contorníticos 
que actualmente se encuentran muy bien desarrollados en los taludes, ascensos continentales 
y llanuras abisales (Hernández-Molina et al., 2008a ,b). A continuación se presentan dos ejem-
plos, uno ubicado en el talud (golfo de Cádiz), y otro localizado en diferentes cuencas oceá-
nicas en la Antártida:

Golfo de Cádiz

Un gigantesco sistema deposicional contornítico se ha generado durante el Plioceno y 
Cuaternario como consecuencia de la acción de la Masa de Agua Mediterránea de Salida (Me-
diterranean Outfl ow Water, MOW) sobre el talud medio del golfo de Cádiz (fi gura 19.16A y 
B), extendiéndose alrededor del margen oeste de Iberia (p. ej., Kenyon y Belderson, 1973; 
Gonthier et al., 1984; Nelson et al., 1993, 1999; Llave et al., 2001, 2006; Stow et al., 2002c; 
Mulder et al., 2003, 2006; Alves et al., 2003; Habgood et al., 2003; Hernández-Molina et al., 
2003, 2006a). Dicho sistema incluye tanto rasgos deposicionales como erosivos (fi gura 19.16B, 
C, D), condicionados por una velocidad de la corriente de casi 300 cm s–1 en las proximidades 
del Estrecho de Gibraltar, descendiendo a ~80 cm s–1 en la latitud del Cabo de San Vicente 
(Kenyon y Belderson, 1973; Ambar y Howe, 1979; Cherubin et al., 2000). Los principales 
rasgos deposicionales son drifts elongados, monticulares y separados, drifts laminares, drifts 
adosados, drifts mixtos, lóbulos sedimentarios, y ondas sedimentarias. Los principales rasgos 
erosivos son los canales contorníticos, valles marginales, fosas contorníticas (moats) y los 
 furrows. Todos estos rasgos tienen una localización concreta a lo largo del margen continental, 
y su distribución permite identifi car cinco grandes sectores morfosedimentarios dentro del 
sistema deposicional (una descripción detallada puede encontrarse en Hernández-Molina et 
al., 2003, 2006a, y Llave et al., 2007). El desarrollo de dichos sectores para cualquier interva-
lo de tiempo está en relación con la desaceleración sistemática de la MOW en su circulación 
hacia el oeste desde el Estrecho, su interacción con los rasgos fi siográfi cos del margen, y la 
acción de la Fuerza de Coriolis.
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La arquitectura estratigráfi ca de los grandes drifts y su relación con los principales rasgos 
estructurales del margen ha sido descrita en detalle por Llave et al. (2001, 2006, 2007). En 
general estos drifts muestran gran extensión lateral, unidades sísmicas progradacionales a agra-
dacionales con refl ectores sub-paralelos de baja a alta amplitud y discontinuidades estratigrá-
fi cas de entidad regional muy bien desarrolladas (fi gura 19.16B). El drift monticular, elonga-
do y separado de Faro-Albufeira (localizado en la parte septentrional y occidental del talud 
medio del golfo de Cádiz, donde predominan los procesos deposicionales) representa un ejem-
plo clásico de depósitos contorníticos de talud (fi gura 19.16B) con una estructura interna muy 
bien defi nida y una confi guración de la refl exiones internas que migra en onlap y downlap 
tanto hacia el talud superior como a favor de la corriente. Está compuesto principalmente por 
arcillas, limos y arenas fi nas, con una mezcla de componentes terrígenos (los componentes 
dominantes) y biogénicos (Gonthier et al., 1984; Stow et al., 1986, 2002c). Por el contrario, 
en los grandes canales contorníticos (localizados en la parte central del talud medio) se en-
cuentran sobre el fondo arenas y gravas (Nelson et al., 1993, 1999) así como numerosos rasgos 
erosivos (García, 2002; Hernández-Molina et al., 2006a; García et al., 2009). En el sector más 
proximal al Estrecho de Gibraltar (Sector 1) se han identifi cado drifts laminares (~815 m de 
espesor) compuestos por capas de arenas (fi gura 19.16E) con un espesor medio de 12-15 m 
(mínimo de 1,5 m, máximo de 40 m) (Buitrago et al., 2001; Llave et al., 2007).

El sistema deposicional contornítico del golfo de Cádiz y oeste de Iberia comienza a ge-
nerarse tras la apertura del estrecho de Gibraltar, una vez que se hizo posible la circulación de 

Figura 19.16 (cont.). E) Sondeo MPC-1 del sector proximal del sistema contornítico en un registro sísmico de 
refl exión multicanal sin interpretar (datos proporcionados por REPSOL-YPF para el presente trabajo). Para la lo-
calización de los perfi les, ver la fi gura 19.16A.
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la MOW al fi nal del Mioceno superior (Nelson et al., 1993, 1999). Su posterior evolución ha 
estado controlada por los cambios ambientales (clima y nivel del mar) del Plioceno y Cuater-
nario, cambios paleoceanográfi cos de la MOW, y cambios en la morfología del margen con-
tinental consecuencia de la tectónica reciente (Llave et al., 2001, 2006, 2007). A una escala 
menor, se han determinado cambios cíclicos en el tamaño de grano en los drifts, que han 
puesto de manifi esto períodos de mayor intensifi cación de la MOW coincidentes con los pe-
ríodos fríos, tanto a escala de ciclos glaciar/interglaciar, Heinrich y Dansgard/Oeschger, y 
tanto en el golfo de Cádiz (Llave et al., 2006; Voelker et al., 2006), como a lo largo del oeste 
de Iberia (Shackleton et al., 2000; Schönfeld y Zahn, 2000; Schönfeld et al., 2003). Además, 
la actividad tectónica post-Miocena ha jugado un papel importante en los cambios morfoló-
gicos del fondo submarino, lo que ha controlado la posición de los diferentes núcleos y ramas 
de la MOW en cada intervalo evolutivo del sistema deposicional (Llave et al., 2008). 

Antártida: mares de Weddell y Scotia

En las proximidades del límite de las placas Antártica y de Scotia, existen varias cuencas 
pequeñas limitadas por bloques continentales conectados entre sí, tanto en la parte meridional 
del mar de Scotia (cuencas Ona, Protector, Dove y Scan) como en la parte septentrional del 
mar de Weddell (cuencas Powell y Jane) (fi gura 19.17A). La apertura de los pasillos oceánicos 
(gateways) que conectan dichas cuencas ocurrió en el Mioceno medio (Maldonado et al., 2003). 
Desde entonces los procesos predominantes han sido los debidos a la circulación de las masas 
de agua profunda, generando en las llanuras abisales y márgenes adyacentes un Complejo 
Deposicional Contornítico (Contourite Depositional Complex, CDC) formado por la inter-
digitación lateral y vertical de diversos sistemas deposicionales contorníticos (fi gura 19.17). 
A pesar de que cada cuenca tiene su propias particularidades, se identifi can tres grandes uni-
dades sedimentarias generadas por la dinámica de las masas de agua con características seme-
jantes y que pueden ser correlacionadas cuenca a cuenca (Maldonado et al., 2003, 2005, 2006).

Regionalmente se distinguen dos masas de agua (Naveira-Garabato et al., 2002; Hernán-
dez-Molina et al., 2006b) (fi gura 19.17A): 1) La Masa de Agua Circumpolar (Circumpolar 
Deep Water, CDW), que fl uye principalmente hacia el este a lo largo del mar del Scotia, y 2) 
la AABW, la cual está compuesta internamente por la Masa de Agua de fondo de Weddell 
(Weddell Sea Bottom Water, WSBW) y por la Masa de Agua profunda de Weddell (Weddell Sea 
Deep Water, WSDW). La WSBW es la fracción más profunda y está restringida batimétrica-
mente a circular dentro del mar de Weddell. La WSDW se localiza sobre la WSBW y fl uye 
siguiendo el giro horario de Weddell Gyre, preferentemente a lo largo del margen oeste y nor-
oeste (talud de la Península Antártica). En su circulación genera una capa nefeloide muy ac-
tiva que produce un gran drift adosado en dicho talud (Pudsey et al., 1988; Gilbert et al., 
1998; Howe et al., 2004). Hacia el norte la WSDW se divide en dos núcleos, uno se canaliza 
a través de la cuenca Jane y pasa al mar de Scotia más allá del Microcontinente de las Orcadas, 
principalmente a través de los pasillos de Orcadas (Orkney Passage, OP), Bruce (Bruce Passage, 
BP) y Discovery (Discovery Passage, DP) (fi gura 19.17A). El otro núcleo circula alrededor de 
la fosa de la Sandwich del Sur, para continuar hacia el norte hasta alcanzar el Atlántico Sur 
(fi gura 19.17A).

Dentro del Complejo Deposicional Contornítico, se identifi can grandes drifts moticulares 
y laminares como rasgos deposicionales predominantes (fi gura 19.17) generados por la circu-
lación de la AABW y CDW en los mares de Weddell y Scotia respectivamente (Maldonado 
et al., 2003, 2006). Tienen un espesor que oscila entre los 100 a los 600 m, con frecuentes 
ondas sedimentarias superimpuestas, que en algunos casos (como en la cuenca Powell) poseen 
longitudes de onda de hasta 3,7 km y hasta 80 m de altura (Rodríguez-Fernández et al., 1997; 
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Figura 19.17. Ejemplos de rasgos deposicionales y erosivos de los sistemas deposicionales contorníticos determinados en los mares de 
Weddell y Scotia, generado bajo la acción de la WSBW y WSDW. Modifi cado de Hernández-Molina et al., 2008b. A) Mapa de localización 
mostrando los principales tipos de drifts identifi cados. Leyenda para las masas de agua: 1 = Circulación superfi cial de la ACC; 2 = CDW; 
3 = Circulación superfi cial del Giro de Weddell; 4 = WDW; 5 = WSDW; 6 = WSBW. Perfi les sísmicos de refl exión multicanal mostrando un 
ejemplo de drift laminar (d); drift monticular, elongado y separado (C); parte de un drift confi nado (D); drift controlados por fallas y estruc-
turas del basamento (E); drift a parches (F).
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Howe et al. 1998). Se han descrito otros tipos de grandes drifts, tales como: 1) drifts confi na-
dos, identifi cados dentro de grandes cuencas alargadas (como en la cuenca Jane o la Dorsal 
Occidental de Scotia, fi gura 19.17D), 2) drifts controlados por el basamento en relación con 
irregularidades lineales en la corteza oceánica (fi gura 19.17E), y 3) un gigantesco abanico 
contornítico localizado en la cuenca Scan, tras la salida de la cuenca Jane, en el sector cen-
tral del mar de Scotia (Maldonado et al., 2003, 2005; Hernández-Molina et al., 2007, fi gu-
ra  19.17A). Todos estos drifts tienen facies sísmicas similares, representadas por refl exiones 
muy bien estratifi cadas, sub-paralelas con una amplitud de moderada a alta y una muy buena 
continuidad lateral. Se identifi ca un modelo cíclico en las facies sísmicas, unidades poco po-
tentes de facies caóticas, transparentes o débiles que se intercalan localmente (Maldonado et 
al., 2006). Los rasgos erosivos predominantes son los canales contorníticos, fosas contorníticas 
(moats), furrows, así como grandes depresiones sub-circulares generadas por eddies verticales en 
las masas de agua. En el registro sedimentario se identifi can extensas discontinuidades estrati-
gráfi cas caracterizadas por refl exiones con una alta amplitud y una gran continuidad lateral 
que permiten correlacionarlas de una cuenca a otra, tanto en el mar de Weddell como en el 
mar de Scotia (Maldonado et al., 2003, 2005, 2006).

Los depósitos contorníticos de edad Plioceno a Cuaternario perforados por el ODP-697 
en la cuenca Jane (Barker et al., 1988) se caracterizan por arcillas y limos de tamaño de grano 
fi no con fangos (oozes) silíceos subordinados. Los testigos obtenidos en la llanura abisal del 
mar de Weddell permiten identifi car depósitos de tamaño de grano muy fi no intensamente 
bioturbados, cuyas escasas estructuras primarias indican condiciones de baja energía sobre el 
fondo (Howe et al., 2004).

FACIES

Basta con dar un breve repaso a la gran variedad de ambientes que pueden clasifi carse como 
contorníticos, a los diferentes procesos que tienen lugar en esos ambientes y al abanico de 
sedimentos que se producen en ellos, para entender que la tipología de facies de contornitas 
es enorme. Este hecho difi culta cualquier ensayo de sistematización, por lo que, en este apar-
tado, las características más habituales de estas facies se describirán siguiendo los clásicos apar-
tados descriptivos de: litología, estructuras físicas, estructuras biogénicas, contenido paleonto-
lógico y paleocorrientes.

Litología (composición, textura)

Los depósitos de tipo contornita vienen defi nidos por estar infl uenciados en menor o ma-
yor medida por la dinámica de las masas de agua, un factor genético que puede considerarse 
casi siempre como independiente de la composición del sedimento. Esto hace que la natura-
leza litológica de las facies pueda ser muy variable. 

En los depósitos de las cuencas oceánicas actuales, las contornitas presentan generalmente 
una composición mixta de componentes biogénicos, terrígenos, volcanoclásticos y quimiogé-
nicos, que suele mantenerse —aunque con las lógicas variaciones— dentro de un mismo drift 
(fi gura 19.18).

En muchos casos la composición de las contornitas no difi ere mucho de la de los sedimen-
tos pelágicos o hemipelágicos de su entorno. Los efectos derivados de la acción de las corrien-
tes (lavado, aventamiento, selección, retrabajamiento, fragmentación de bioclastos, generación 
de intraclastos, etc.) sí que modifi can, por el contrario, la textura y la fábrica del sedimento. 
En los márgenes continentales, la actividad de las masas de agua puede afectar a depósitos de 
tipo turbidítico previos, generando series mixtas contornitas-turbiditas (p. ej., Stanley, 1993). 
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Asimismo, las contornitas pueden incorporar material procedente de icebergs y glaciares y 
componentes vulcanoclásticos, fundamentalmente cenizas (Gao et al., 1998).

Independientemente de la composición litológica, los depósitos contorníticos están for-
mados por material de tamaño arena, limo o arcilla, que aparecen en diferentes proporcio-
nes. También aparece material de tamaño grava, generalmente formando depósitos de tipo 
lag. La mayor parte de las contornitas de los sistemas actuales son depósitos de grano fi no, 
predominando los sedimentos arcillo-limosos con una media de 10-15 por cien de are-
na fi na (fundamentalmen te biogénica) y se caracterizan por una granulometría comprendi-
da entre 5 y 40 μm (4-7 f), lo que incluye al limo grueso (4-5 f), medio (5-6 f), y fi no 
(6-7 f).

El tamaño de grano y la cantidad de sedimentos de un depósito contornítico depende de 
la disponibilidad de sedimento para ser transportado y sedimentado, y, sobre todo, de la ve-
locidad de la corriente. Cuando la corriente es fuerte, estable y persistente la cantidad de se-
dimentos resuspendidos será grande, el tamaño de grano, grueso y la selección, buena. Por el 
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Figura 19.18. Distribución habitual de los componentes sedimentarios (litología, textura) a escala de un drift 
(según Pickering et al., 1989).



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

1004

contrario, si la corriente es débil, la cantidad de material resuspendido será pequeña y el ta-
maño de grano, fi no (Gao et al., 1998).

En cuanto a la selección de los sedimentos contorníticos, tradicionalmente se ha conside-
rado como buena a muy buena, con coefi cientes de selección menores de 0,75 (Heezen et al., 
1966; Bouma, 1972; Hollister et al., 1974). Sin embargo, estudios más recientes revelan que 
es generalmente moderada a buena en los drifts dependiendo ésta de la fuerza y duración de 
la corriente de fondo, de la fuente del material y de la actividad orgánica durante la sedimen-
tación (Gao et al., 1998).

Los sedimentos de los depósitos contorníticos están compuestos por granos limosos elon-
gados, que determinan una fábrica anisótropa de la susceptibilidad magnética paralela a la 
dirección de la corriente. Por el contrario el material arcilloso se encuentra como agregados 
muy fi nos e irregulares (Kennett, 1982; Stow et al., 1986; Taizhong et al., 1993).

Estructuras sedimentarias de corriente

Los depósitos contorníticos están, por defi nición, genéticamente relacionados con algún 
tipo de masa de agua que interacciona con el fondo marino, provocando erosión y resedimen-
tación del material sedimentario. Fruto de esos procesos, una gran variedad de estructuras 
primarias de erosión o de sedimentación, relacionadas con la capacidad tractiva de las corrien-
tes pueden llegar a generarse (Stow et al., 2009a). En la actualidad contamos con numerosos 
ejemplos de sedimentos generados bajo la acción de masas de agua de fondo que muestran 
estructuras físicas (tractivas), tanto en depósitos recientes como en series antiguas. Conviene 
resaltar sin embargo que muchas de las estructuras que se generan bajo la acción de las co-
rrientes de fondo pueden tener un bajo potencial de preservación, como consecuencia de la 
actividad de comunidades bentónicas, que bioturban activamente el sedimento no consolida-
do y destruyen las estructuras primarias.

A continuación describimos las estructuras sedimentarias de pequeña y media escala más 
comunes en este tipo de sedimentos. Conviene señalar que, dada la variedad de ambientes ma-
rinos profundos en los que pueden generarse contornitas, no todas las estructuras que se des-
criben a continuación estarán presentes en cada sistema deposicional contornítico. Así mismo, 
conviene recordar que las estructuras sedimentarias son el resultado de un proceso concreto y 
no de un ambiente deposicional. Las estructuras que se describen a continuación (y que se 
resumen en la fi gura 19.19) son típicas pero no exclusivas de los depósitos contorníticos.

• Riples de corriente y laminación cruzada. Es la estructura de corriente más comúnmente 
descrita en depósitos contorníticos tanto actuales como antiguos. La mayor parte de los 
riples descritos se han desarrollado sobre arenas de grano muy fi no a fi no, y presentan 
distintas morfologías (de cresta recta, sinuosa o linguoide) y tamaños (fi gura 19.20). 
Estudios sobre medios profundos actuales (Wynn et al., 2002) muestran una relación 
directa entre la complejidad del riple y la intensidad de la corriente (fi gura 19.21), un 
hecho que concuerda con lo que ocurre en otros sistemas deposicionales y con lo que 
revelan los modelos de laboratorio. En distintas contornitas antiguas se ha podido medir 
la geometría de estos riples, con alturas h de 1 a 4 cm y longitudes de onda l entre 5 y 
30 cm. Este valor l, de acuerdo con experimentos en laboratorio (Yalin, 1972), es di-
rectamente proporcional al tamaño de grano medio del sedimento. Recordemos, sin 
embargo, que los modelos experimentales también nos dicen que los riples no se gene-
ran en arenas con tamaño de grano superior a 0,7 mm.

En sección, la migración de riples produce laminación cruzada (fi guras 19.22, 19.23, 
19.24 y 19.25), que en las facies contorníticas defi ne con frecuencia geometrías de tipo 
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Estructuras sedimentarias
Tamaño de grano 
(dominante) Implicaciones ambientales

Escala

1 cm

 Laminación horizontal y/o 
sinuoidal, en depósitos de 
grano fi no

Arena fi na, limo y arcilla Baja intensidad de la corriente, 
neto dominio de la sedimentación 
por suspensión

✔✔✔

1cm

Estratifi cación lenticular. 
Ripples hambrientos. 

Arena fi na, limo y arcilla. Intensidad del fl ujo variable, 
alternando entre baja 
y moderada

✔✔✔

1 cm

Estratifi ción «wavy» Arena fi na, limo y arcilla Intensidad del fl ujo variable, 
alternando entre baja 
y moderada

✔✔✔

1-5 cm

Estratifi cación fl aser «mud 
off shoots»

Arena fi na, limo Intensidad de fl ujo variable, 
alternando entre baja y moderada. 
Neto dominio de la carga de fondo

1-5 cm

Ripples de tipo climbing Arena muy fi na a media Velocidad del fl ujo: 
0,1-0,4 m/s

✔✔

10-50 cm

Estratifi cación cruzada 
de gran escala

Arena Velocidad del fl ujo: 0,4-2 m/s. 
Los barjanes submarinos 
se generan usualmente 
con 0,4-0,8 m/s 

✔✔

1 cm

Laminación paralela del alto 
régimen de fl ujo.
Lineación de tipo parting

Arena muy fi na a media Velocidad de fl ujo: 0,6-2 m/s

✔

1 cm

Superfi cies errosivas menores, 
intraclastos de tipo «rip-up». 
Contactos superiores netos

Arena fi na, limo y arcilla Intensidad del fl ujo variable, 
alternando entre baja 
y moderada

✔✔

1-5 cm

Marcas de base: marcas de 
obtáculo, fl utes y mareas 
longitudinales. Estructuras 
«cut an fi ll»

Arena fi na, limo y arcilla Picos en la velocidad 
de la corriente

✔

5 cm

Ripples triangulares 
longitudinales

Arena fi na, limo y arcilla 
(20% arena)

Baja intensidad del fl ujo 
(2-5 cm/s)

✘

3-20 cm

Granoselección normal e 
inversa (en escalas y 
depósitos diferentes)

Arena, limo y arcilla Cambios progresivos 
en la intensidad de fl ujo

✔✔✔

0,1-2 cm

«Lag» de cantos. Cicatrices 
erosivas

Arena gruesa, 
microconglomerado

Alta velocidad del fl ujo, 
por encima de 2 m/s

✔

Abundancia en el registro antiguo: ✔✔✔ muy abundante  ✔✔ común  ✔ escasa  ✘ no se ha descrito

Figura 19.19. Principales tipos de estructuras sedimentarias tractivas que pueden encontrarse en los depósitos contorníticos. La abundancia 
relativa de estas estructuras en los ejemplos descritos del registro antiguo se muestra en la columna de la derecha. Figura modifi cada de 
Martín-Chivelet et al. (2008).
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Figura 19.20. Fotografías de fon-
dos marinos mostrando diferentes 
tipos de estructuras sedimentarias 
producidas por las corrientes de 
fondo. A) Riples asimétricos en el 
mar de Scotia, a 3146 m de pro-
fundidad. La foto fue tomada en 
1963 en una campaña del USNS 
Stalin (tomada de Pudsey y Howe, 
2002). B) Dunas de cresta recta 
con acumulación de cantos en los 
valles intercresta (tomada de Stow 
et al., 2002d). C) Marca de co-
rriente (en forma de cometa). La 
fl echa indica el sentido de la co-
rriente. Según Wynn y Masson 
(2008). Reproducido con permiso 
de Elsevier Science. D) Arenas con 
riples y marcas de corriente produ-
cidas por obstáculos. Tomada a 
863 m de profundidad en el escar-
pe Geikie del talud de las Hébri-
das. Según Howe et al. (2002).

climbing (fi guras 19.22 y 19.23). Estas geometrías pueden tardar en generarse unas ho-
ras o varios días (Kuenen, 1964). En particular, los riples de arenas de grano fi no pueden 
migrar, en equilibrio con la corriente, a velocidades de pocos centímetros por día, lo que 
implica que un solo set de riples de tipo climbing puede tardar en generarse diez días 
(Ashley et al., 1982). Esto indica unas condiciones de estabilidad en el fl ujo muy raras 
en la mayor parte de los sistemas deposicionales, pero que pueden darse en los fondos 
marinos bajo la acción de corrientes muy estables.

• Flaser y lenticular. Estructuras heterolíticas de pequeña escala, como las laminaciones de 
tipo fl aser y lenticular, son también frecuentes en los depósitos contorníticos. Éstas re-
fl ejan fl uctuaciones, periódicas o no, en la intensidad de la corriente, que determinan 
la alternancia, a escala centimétrica, de arena, limo y arcillas (fi guras 19.23 y 19.24). 
En las estructuras de tipo lenticular el sedimento de grano fi no es dominante y la pre-
sencia de arenas se limita a pequeños lentejones aislados (riples hambrientos). En el otro 
extremo, las estructuras fl aser están dominadas por arenas y en ellas el material más fi no 
forma delicadas láminas que recubren parcialmente los riples. Estos niveles representan 
la sedimentación por decantación cuando episódicamente se debilita la corriente y los 
riples no migran. Resulta obvio que una disminución o un aumento paulatino en la 
intensidad de la corriente determinará un mayor o menor dominio de uno u otro tipo 
de depósito. Algunos autores han considerado estas estructuras como un rasgo caracte-
rístico y diagnóstico de las contornitas, en el marco de los sedimentos marinos profun-
dos (Shanmugam et al., 1993a y b).
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Figura 19.21. Distribución de estructuras sedimentarias en sistemas contorníticos actuales activos de carácter arenoso. Tipos de riples de-
sarrollados sobre una duna de tipo barján, en el Canal Faroe-Shetland. Modifi cado de Wynn et al. (2002).



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

1008

• Laminación horizontal y sinusoidal. También son características las laminaciones de tipo 
horizontal, subhorizontal y sinusoidal, defi nidas por la superposición en la vertical de 
láminas que muestran pequeñas diferencias en el tamaño de grano (fi gura 19.22). Este 
conjunto de estructuras están producidas por corrientes débiles o moderadas y ligeramen-
te variables en su intensidad, que presentan en general una carga en suspensión elevada. 

5 cm

sección A

sección B

90°

5 cm

5 cm

superficie erosiva
hemipelagita

Figura 19.22. Ejemplos de depósitos de corrientes de fondo en el Cretácico terminal (Maastrichtiense) de Carava-
ca de la Cruz (Murcia). a) Secciones pulidas de una capa contornítica formada por calcarenitas muy fi nas a cal-
cisiltitas. Muestra laminación cruzada de tipo climbing, laminación ondulada y laminación horizontal. Internamen-
te se puede apreciar una superfi cie erosiva de reactivación. Por encima y por debajo de la misma, la inclinación 
de las láminas refl eja un cambio en la dirección de migración de los riples (según Martín-Chivelet et al., 2003). 
b) Sección pulida mostrando laminación sinusoidal, laminación horizontal y laminación cruzada intercaladas. El 
techo de la capa es una superfi cie erosiva, sobre la que descansan sedimentos de tipo hemipelagita fangosa.
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Figura 19.23. Detalles de depósitos de corrientes de fondo en afl oramiento. A) Contornita calcárea con laminación cruzada (producida 
por la migración de riples de tipo climbing), estratifi cación fl aser y superfi cies internas de reactivación. Ordovícico, Lachlan Fold Belt, 
Australia (Jones et al., 1993). Foto cedida por B. G. Jones. B) Nivel de removilización y aventamiento de material bioclástico, en este 
caso, fragmentos de valvas de inocerámicos. Cretácico, Alicante (España). C) Contornitas calcáreas con laminación cruzada y cicatrices 
erosivas internas. Cretácico, Caravaca (España). D) Contornitas calcáreas con laminación cruzada y horizontal alternantes. Cretácico, 
Caravaca (España). E) Contornitas calcáreas con estratifi cación cruzada de gran escala. Son depósitos de grano fi no y se interpretan 
como generados por la migración de mudwaves bajo la acción de corrientes de fondo semipermanentes. Se aprecian cicatrices erosivas 
internas. Ordovícico de Jiuxi (Provincia de Hunan, China). Según Duan et al. (1993). Foto cedida por Taizhong Duan y Xinming Liu.
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Figura 19.24. Testigos de sondeo mostrando mate-
rial heterolítico (arenas y lutitas) de origen contor-
nítico que presenta diferentes tipos de estructuras 
sedimentarias de tracción. Plioceno-Pleistoceno del 
golfo de México. a) Límite neto y erosivo (señalado 
con una fl echa) entre el material arenoso y el fan-
goso suprayacente. b) Laminación cruzada y estra-
tifi cación de tipo fl aser. Los niveles arenosos (cla-
ros) muestran superfi cies internas de reactivación. 
c) Arenas con laminación cruzada mostrando dife-
rentes buzamientos en las láminas, lo que sugiere 
dis persión en el sentido de paleofl ujo. La parte su-
perior de los riples se preserva en unos casos (fl e-
cha inferior) y está erosionada en otros (fl echa su-
perior) indicando cambios en la inten sidad de la 
corriente (tomado de Shanmugam et al., 1993a).

Figura 19.25. Contornitas calcáreas de grano fi no (calcarenitas muy fi nas y calcilimolitas) observadas en lámina delgada. Presentan lamina-
ción cruzada bien defi nida, y la foto de la derecha muestra un pequeño tubo vertical de bioturbación. Cretácico, Caravaca. La escala gráfi ca 
es de 1 mm. Según Martín-Chivelet et al. (2008).
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Estos tipos de laminación están presentes en prácticamente todos los depósitos contorní-
ticos descritos en el registro antiguo (p. ej., Pequegnat, 1972; Bein y Weiler, 1976; Lovell 
y Stow, 1981; Stanley, 1988, 1993; Duan et al., 1993; Faugères et al., 1993; Shanmugam 
et al., 1993a y b; Dalrymple y Narbonne, 1996; Kähler y Stow, 1998; Ito, 2002; Luo et 
al., 2002; Martín-Chivelet et al., 2003). Asociados a la laminación horizontal o sinusoi-
dal aparecen con frecuencia micro-laminación cruzada y riples de pequeño tamaño.

• Laminación de alto régimen de fl ujo. Por otro lado, las facies contorníticas pueden pre-
sentar laminación paralela de alta energía y otras estructuras asociadas, como lineación 
de tipo parting. Estas estructuras, que se generan cuando la intensidad del fl ujo es ele-
vada y no permite el desarrollo de riples, no están, sin embargo bien documentadas en 
la bibliografía. Para algunos autores (Shanmugam et al., 1993a) esto podría deberse a 
que en muchos casos pudieron ser erróneamente atribuidas a turbiditas (término «B» de 
la secuencia de Bouma).

• Estratifi cación cruzada. A una mayor escala, los depósitos contorníticos pueden presen-
tar estratifi cación cruzada, producida por la migración de cuerpos formados por arena 
y limo de diverso tamaño y complejidad (fi guras 19.23, 19.26 y 19.27). Contamos 
todavía con información escasa sobre las estructuras sedimentarias que caracterizan 

internamente dichos cuerpos, aun-
que cabe esperar fuertes analogías 
con depósitos similares de ambientes 
subaéreos. En el registro antiguo, se 
ha documentado estratifi cación cru-
zada de gran escala en diversos ejem-
plos, generalmente asociada a la mi-
gración de megarriples y pequeñas 
dunas (Stanley, 1993; Duan et al., 
1993; Martín-Chivelet et al., 2003). 
Un ejemplo fósil de formas de mayor 
tamaño es el documentado por Car-
ter et al. (1996) en Nueva Zelanda 
(fi gura 19.26). Son grandes acumu-
laciones de calcarenitas generadas a 
profundidades superiores a 400 m 
bajo la infl uencia de un sistema de 
corrientes semipermanentes (Suban-
tartic Mode Water y Antartic Interme-
diate Water), solo interrumpidas de 
forma esporádica por corrientes aso-
ciadas a tormentas, que tienen su re-
fl ejo en cicatrices erosivas.

•  Cicatrices erosivas y estructuras relacio-
nadas. La presencia de superfi cies de 
erosión es otro rasgo típico de este 
tipo de sedimentos. Éstas pueden 
 tener dimensiones y representar la-
gunas temporales muy variables (fi -
guras 19.22, 19.23, 19.24, 19.26 y 
19.27). Refl ejan pulsos de incremen-
to en la intensidad de la corriente o

Figura 19.26. Aspecto en afl oramiento de drifts calcareníticos con una prominente estra-
tifi cación cruzada. Oligoceno superior, Nueva Zelanda (Carter et al., 2004). Fotos cortesía 
de R. M. Carter.
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 bien cambios en su dirección. En las facies, a pequeña 
escala, pueden reconocerse pequeñas cicatrices de di-
mensiones micro a centimétricas, que con frecuencia 
llevan asociados estructuras de tipo cut and fi ll, pequeños 
niveles de acumulación bioclástica, y clastos de tipo rip-
up (Hayward, 1984; Oaie, 1998; Hüneke, 2007). Tam-
bién son frecuentes las superfi cies de reactivación en fa-
cies con laminación cruzada, que cortan las superfi cies 
de los foresets de riples y megarriples, estructuras que 
implican sucesivos episodios de sedimentación y erosión 
relacionados con cambios en la intensidad del fl ujo, que 
son inherentes a muchas  corrientes de fondo (Martín-
Chivelet et al., 2008). Las superfi cies erosivas pueden así 
mismo cortar trazas de bioturbación, indicando etapas 
alternantes de actividad bentónica y winnowing (Robin-
son et al., 2007). Otro aspecto que se ha descrito en 
depósitos de tipo contornítico son los contactos netos 
de las capas arenosas con los depósitos más fi nos infra y 
suprayacentes (Shanmugam, 2000, 2007), que son el 
resultado de erosión moderada por corrientes de fondo.

El fl ujo turbulento puede erosionar sedimentos de 
grano fi no y naturaleza cohesiva como lutitas o margas 
produciendo estructuras tales como marcas de obs-
táculo, fl utes y scours longitudinales. Éstas marcas pue-
den ocasionalmente preservarse en la base de los nive-
les suprayacentes de grano más grueso en forma de 
moldes.

• Lag de gravas. Como consecuencia del aventamiento de 
los materiales más fi nos en las zonas o intervalos de 

 máxima intensidad de la corriente pueden generarse, usualmente asociados a superfi cies 
erosivas, niveles de concentración de gravas (fi gura 19.20B), intraclastos, o arena de 
grano grueso. Son depósitos de tipo lag (Faugères y Stow, 1993; Stow et al., 1996), y en 
ocasiones pueden llegar a presentar imbricación en capas fi nas de limitada extensión 
lateral (Gao et al., 1998).

• Granoselección (grading). Las facies generadas bajo la acción de corrientes de fondo mues-
tran con frecuencia granoselección, positiva o negativa, a diferentes escalas. Estas grada-
ciones en el tamaño medio del grano son la respuesta a cambios en la intensidad del 
fl ujo, y la alternancia de gradaciones positivas y negativas es característico de las facies 
contorníticas (Stow y Holbrook, 1984). La presencia de granoselección negativa suele 
utilizarse como un criterio diagnóstico para identifi car facies contorníticas en sistemas 
marinos profundos, ya que es una característica que solo se da de forma excepcional en 
depósitos de tipo turbidítico (Shanmugam et al., 1993a) y que es rara en los depósitos 
de tipo debris fl ow arenoso (Lowe, 1982; Kneller, 1995; Shanmugam, 1997).

• Riples simétricos. Por ultimo, cabe mencionar que los depósitos contorníticos pueden 
presentar otras estructuras menos frecuentes, como riples simétricos, producidos por 
movimientos ondulatorios en el interior del fl ujo principal. Estos se han descrito de 
forma puntual (Karl et al., 1986; Shanmugam et al., 1993a, b). Conviene señalar la 
importancia de caracterizar estos riples tridimensionalmente, ya que sucesiones con riples 
de corriente, laminación ondulada y superfi cies erosivas menores intercaladas pueden 

Figura 19.27. A) y B) Superfi cies erosivas (señaladas con fl echas) 
en contornitas calcareníticas que muestran además laminación cru-
zada. Cretácico superior. Caravaca. Según Martín-Chivelet et al. 
(2008).
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dar secciones bidimensionales muy similares, recordando a riples simétricos e, incluso, 
a estructuras de tipo hummocky (Martín-Chivelet et al., 2001, 2008).

• Riples longitudinales triangulares (longitudinal triangular ripples). Una estructura singular 
producida por las corrientes de fondo son los riples triangulares longitudinales (Flood, 
1981). Se trata de formas prismáticas de sección triangular muy alargadas en la dirección 
de la corriente. Tienen cresta recta a ligeramente sinuosa, su anchura es decimétrica, su 
altura es de hasta 20 cm y alcanzan varios metros de longitud. Están formados por fan-
go y arena en proporción variable, y su estructura interna esta defi nida por laminación 
subhorizontal. Se han descrito en fondos oceánicos actuales (Heezen y Hollister, 1964; 

Flood, 1981; McCave et al., 1984; Tucholke, 1986) pero 
no en el registro fósil. Su génesis podría estar relacionada 
con movimientos helicoidales en la corriente inducidos por 
episodios de crecida en la velocidad de fl ujo (Flood, 1981; 
McCave et al., 1984), o bien con la prolongación de for-
mas alargadas desarrolladas en la zona de sombra del fl ujo, 
tras obstáculos del fondo oceánico (Tucholke, 1986).

Estructuras biogénicas

En el intervalo temporal que sucede a la sedimentación 
y que precede a la litifi cación y/o enterramiento del sedi-
mento contornítico, este puede sufrir modifi caciones rela-
cionadas con la actividad de organismos bentónicos. Esta 
actividad puede tener intensidad variable: muy tenue en 
algunos casos y muy destructiva en otros (p. ej., Dalrymple 
y Narbonne, 1996; Ito, 1996; Viana et al., 1998b). En 
estos últimos puede llegar a borrar por completo la fábrica 
original del sedimento, es decir, las estructuras tractivas 
que hemos descrito en el apartado previo. En otros casos, 
por el contrario, la energía de la corriente es dominante, 
y capaz de truncar y destruir (parcial o totalmente) cual-
quier evidencia de actividad biológica sobre el fondo ma-
rino (Tucholke et al., 1985; Robinson et al., 2007).

Las estructuras biogénicas más frecuentes son la bio-
turbación y las pistas orgánicas (fi gura 19.28). La biotur-
bación se presenta usualmente como motas irregulares de 
escala de milímetros a centímetros (mottling), que en el 
registro fósil aparecen con frecuencia remarcadas por las 
transformaciones diagenéticas. Estas facies moteadas resul-
tan de la mezcla de diferentes constituyentes del sedimen-
to por la acción bioturbadora. En los materiales actuales 
más fi nos puede llegar a ser solo reconocible mediante 
rayos-X (Zhenzhong et al., 1998).

El grado de bioturbación de un depósito contornítico 
depende de diferentes factores ambientales y sedimentoló-
gicos. En concreto una mayor actividad bentónica viene 
favorecida por 1) bajas tasas de acumulación de sedimento; 
2) procesos de litifi cación ralentizados; 3) presencia de nu-
trientes, y 4) oxigenación. Estos factores dependen del 

Figura 19.28. Ejemplos de pistas orgánicas en el fondo: A) Foto-
grafía a 2.132 m en el Atlántico Ecuatorial. B) Fotografía a 2.780 
m en el Pacífi co ecuatorial. C) Pistas orgánicas de gusanos y del 
equinodermo Psychropotes (de Bearmon, 1989).
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marco oceanográfi co y geográfi co en el que se produzca la sedimentación, de la procedencia, 
tipo y cantidad de aporte de sedimento y, de manera muy especial, de la propia corriente de 
fondo, que puede aportar nutrientes y oxígeno (Chough y Hesse, 1985). En particular, el 
proceso de oxigenación del fondo por parte de la corriente resulta clave en la existencia de una 
activa comunidad bentónica, lo que hace que la bioturbación producida por esos organismos, 
en muchos casos intensa, sea un rasgo singular y diagnóstico de las contornitas. Por otro lado, 
la intensidad de la corriente, o los cambios episódicos en esa intensidad, pueden determinar 
el tipo de bentos que puede desarrollarse sobre el fondo. Corrientes muy variables no favore-
cerán, por ejemplo, el desarrollo de comunidades con elevado grado de diversidad faunística.

En el registro antiguo se ha descrito una amplia variedad de casos que incluyen desde 
contornitas con escasa bioturbación, en las que las estructuras tractivas son su rasgo distintivo 
(p. ej., Shanmugam et al. 1993a) a contornitas en las que la bioturbación extrema es esencial-
mente la única estructura reconocible (p. ej., Faugères y Stow, 1993), existiendo entre estos 
casos todos los intermedios (p. ej., Laberg y Vorren, 2003; Martín Chivelet et al., 2003).

Aunque el moteado (mottling) producido por la bioturbación es el rasgo más característico 
en muchos casos, las pistas orgánicas pueden llegar a estar bien desarrolladas en muchos depó-
sitos. Entonces se pueden encontrar ichnofacies similares a las de los dominios pelágicos o 
hemipelágicos. Los cambios en la oxigenación del fondo determinan el tipo de biota endoben-
tónica y, por tanto, la intensidad y la diversidad de bioturbación (Savrda y Bottjer, 1987, 1989; 
Orr, 2003). Las asociaciones dominadas por ichnofacies de tipo fodinichnia (trazas de alimen-
tación), pascichnia (trazas de pastoreo) y dominichnia (trazas de habitación) defi nen un continuo 
que va desde condiciones sub-óxicas a bien oxigenadas (p. ej., Ekdale y Mason, 1988). La ic-
nodiversidad, el tamaño de las estructuras biogénicas y la profundidad de penetración de las 
mismas están estrechamente relacionadas con el grado de oxigenación. A menor oxígeno, menor 
será la diversidad y la abundancia de las asociaciones infaunales, éstas estarán formadas además 
por organismos pequeños y la profundidad de la bioturbación será menor (Savrda, 1992).

Contenido paleontológico

Los restos fósiles presentes en la contornitas dependerán del material original que haya 
sido retrabajado por la corriente de fondo. Con frecuencia, las asociaciones fósiles no diferirán 
de las de los depósitos pelágicos o hemipelágicos de la misma sucesión. Usualmente encontra-
mos restos de foraminíferos planctónicos y bentónicos profundos, ostrácodos planctónicos, 
nanoplancton, etc. También pueden ser frecuentes los restos de moluscos de aguas abiertas 
(como los inocerámidos en el Cretácico), equinodermos y braquiópodos. Si la contornita re-
trabaja un sedimento de tipo turbidítico, entonces es normal que contenga restos de fauna y 
fl ora de aguas someras.

Paleocorrientes

Un aspecto clave en la interpretación de los depósitos contorníticos del registro estratigrá-
fi co es la reconstrucción de las corrientes que generaron el depósito. A partir de las estructuras 
sedimentarias físicas y del tamaño de grano puede reconstruirse la velocidad de la corriente. 
Riples, megarriples y estructuras erosivas de diverso índole permiten reconstruir la dirección 
y el sentido de esas corrientes. Las corrientes de fondo permanentes y estables generan estruc-
turas (laminación cruzada, scours, etc.) con un marcado patrón unidireccional (p. ej., Jones 
et al., 1993; Stanley, 1993). En otras ocasiones, las estructuras sedimentarias de las contorni-
tas indican bidireccionalidad en la paleocorriente (p. ej., Gao y Eriksson, 1991; Faugères et al., 
1993), la cual se relaciona con corrientes profundas asociadas con las mareas, como las que 
pueden generarse en cañones submarinos, muy amplifi cadas por su orografía. Por último, se 
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han descrito ejemplos de multidireccionalidad en estructuras de tipo riple (Shanmugam et al., 
1993a; Hüneke, 2007), que son la consecuencia de variaciones estacionales o eventuales en la 
dirección de las corrientes, o del desarrollo de las tormentas abisales.

CLASIFICACIÓN DE FACIES CONTORNÍTICAS

La litología y la textura han servido de base para diferentes intentos de clasifi cación de los 
depósitos contorníticos. Las primeras clasifi caciones (Stow y Lovell, 1979; Gonthier et al., 
1984; Stow y Holbrook, 1984) se basaban en el registro actual y en material esencialmente 
siliciclástico, y consideraban cuatro tipos de depósitos contorníticos: fangosos, limosos motea-
dos, arenosos, y lag de gravas. Posteriormente, un estudio sobre contornitas carbonáticas del 
Ordovícico en China (Taizhong et al., 1993) planteaba modelos complementarios para los 
carbonatos, diferenciando contornitas calcilutíticas, calcilimolíticas, calcareníticas, calcirrudí-
ticas y bioclásticas. Los principales tipos de unos y otros autores se ilustran en la fi gura 19.29. 
En un sentido integrador, Gao et al. (1998) presentan más recientemente una clasifi cación 
basada en el tamaño de grano y la composición, reconociendo cinco tipos de depósitos con-
torníticos para sedimentos de cualquier composición litológica y edad: fangosos; limosos; 
arenosos; lag de gravas y bioclásticos. Describimos brevemente cada tipo (sabiendo siempre 
que la variabilidad interna de cada grupo puede ser muy grande).

a) Contornitas fangosas (muddy contourite)

La arcilla constituye > 50%, y el tamaño medio de grano es < 5-40 μm. La arena está en 
proporción inferior al 15%. Los constituyentes bioclásticos o carbonatados están presentes en 
un máximo del 20 al 30% e incluye a organismos planctónicos y bentónicos carbonatados y 
silíceos, normalmente rotos e impregnados con óxidos de hierro. Son sedimentos homogéneos 
y profundamente bioturbados. Las contornítas fangosas presentan sucesiones con alternancia 
de niveles homogéneos y con estratifi cación difusa y laminación paralela (Stow y Piper, 1984b). 
En raras ocasiones muestran capas irregulares, laminaciones y acuñamientos (Stow et al., 1996) 
y difícilmente se diferencian de los fangos terrígenos hemipelágicos actuales. Estas facies cons-
tituyen el tipo de sedimentos contorníticos más frecuentes en las cuencas oceánicas actuales 
(Faugères y Stow, 1993).

Si tienen composición carbonática se denominan contornitas calcilutíticas. Éstas tienen 
naturaleza esencialmente micrítica (fangos carbonáticos) y pueden contener limos terrígenos 
y calcilimos en proporciones variables, así como material bioclástico (2-20%). Los niveles li-
mosos tienen espesores de 1 a 3 mm con bases erosivas y contactos superiores gradacionales 
(Taizhong et al., 1993). Son frecuentes las trazas orgánicas y la bioturbación.

b) Contornitas limosas (silty contourite)

Facies transicionales entre las contornitas fangosas y las arenosas, con las que aparecen 
frecuentemente asociadas. Se determinan dos subtipos según su composición dominantemen-
te terrígena (contornitas limosas) o carbonatada (contornitas calcilimolíticas). Presentan nive-
les limosos abundantes (40-60%) y en ellos son frecuentes los riples y otras estructuras tracti-
vas de pequeña escala. En particular son muy características las estructuras de tipo lenticular. 
La bioturbación es frecuente, pero menos que en los depósitos fangosos.

c) Contornitas arenosas (sandy contourite)

Se caracterizan por presentar bancos de arenas (terrígenas o carbonáticas) bien selecciona-
das y estratifi cadas en capas de pocos centímetros a varios decímetros (e incluso varios metros) 
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de espesor, tabulares o lenticulares. Presentan con frecuencia estructuras tractivas (laminación 
paralela, estratifi cación cruzada, cicatrices internas, etc.). La selección en general es buena 
(mejor en las siliciclásticas que en las carbonáticas). La bioturbación presenta grados muy va-
riables de desarrollo y las trazas orgánicas pueden ser abundantes. Los sedimentos contorníti-
cos arenosos pueden presentar gradación positiva, negativa o ambas alternantes. Los contactos 
entre las capas pueden ser erosivos o gradacionales. Este tipo de depósitos son los más frecuen-
temente caracterizados en la literatura.

a)   Contornitas fangosas a')   Contonitas calcilutíticas

b)   Contornitas arenosas b')   Contornitas calcareníticas

Capas de calcilimolitas irregulares 
(contactos difusos)

Bioturbación

Concentración local
de bioclastos

Capas de calcilimolitas
(contactos erosivos)

Capas de calcilimolitas
irregulares

Bioturbación

Bioturbación (calcarenita)

Restos de bioclastos

Estructuras geopetales
en bioclastos

Superficie erosiva

Concentración de bioclastos

Bioturbación (calcilutita)

Micrita calcarenítica
(superficie erosiva discontinua)
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Estructura:
Homogénea
Estratificación pobre o ausente
Concentraciones irregulares 
por aventamiento
Rara laminación limosa primaria
Bioturbación

Textura:
Dominantemente limo-fangosa
0-15% de arenas
Pobremente seleccionadas

Composición:
Combinación de biogénicos y terrígenos
Pueden provenir de largas distancias
Carbón orgánico de 0,3-1,0%
Alto porcentaje de carbonatos
Ausencia de componentes biogénicos
de aguas someras

Fabrica:
Anisotropía magnética. Paralela al fondo 
partículas de arcilla orientadas

Estructura:
Lechos finos
(Concentraciones basales)
Raramente laminación horizontal 
cruzada
Frecuente bioturbación

Textura:
Arena-limo raramente lags de gravas
Pobremente seleccionadas
Asimetría ligeramente negativa

Composición:
Concentración de fracción grosera
en las superficies sedimentarias
Usualmente origen local
Arenas mixtas terrígenas y bioclásticas
Lechos con Fe y fragmentos de bioclastos

Fábrica:
Orientación de los granos paralela
a la dirección de la corriente
Orientación al azar debido a bioturbación

Figura 19.29. Principales tipos de contornitas en función de su textura y composición, así como rasgos más característicos: a) Contornitas 
fangosas. b) Contornitas arenosas. a') Contornitas calcilutíticas. b') Contornitas calcareníticas. Los gráfi cos a y b son originales de Stow y 
Holbrook, 1984. Los gráfi cos a' y b', que complementan la división anterior, son de Taizhong et al. (1993).
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d) Lag de gravas

Estos depósitos se producen como consecuencia de la fuerte erosión de las corrientes de 
fondo, que eliminan los sedimentos de grano fi no y dejan sedimentos residuales formados por 
los granos más gruesos. No existen descripciones detalladas en la literatura para el registro 
marino reciente. Sin embargo, sí se han realizado descripciones para el registro fósil (Taizhong 
et al., 1993).

e) Contornitas bioclásticas

Están constituidas esencialmente por bioclastos de tamaños y formas diversas (más del 
70% de bioclastos). Las capas son lenticulares con longitudes que varían de 1 cm a 1 m. Están 
normalmente interestratifi cadas con calcilutitas o capas de calcilutitas bioclásticas. Las capas 
presentan muros normalmente erosivos y superfi cies del techo planas u onduladas. Interna-
mente pueden presentar estratifi cación cruzada. En ocasiones las contornitas bioclásticas pue-
den presentar espesores de 2 a 5 m determinándose valores máximos de hasta 7 m. No obs-
tante, están compuestas normalmente de capas individuales de 20 a 50 cm de espesor y cada 
capa puede contener estratifi cación cruzada de gran escala (Taizhong et al., 1993; Gao et al., 
1998). Este tipo de contornitas probablemente resulte de la concentración de bioclastos por 
aventamiento diferencial durante períodos de baja sedimentación (Gao y Taizhong, 1994).

Finalmente, cabe mencionar la clasifi cacion de las facies contorníticas propuesta por Stow et 
al. (1996), basada en la litofacies dominante. Defi nen básicamente tres grandes grupos: «clásti-
cas», «biogénicas» y «quimiogénicas», y separan además las «contornitas de aguas someras» (fi gu-
ra 19.30). Dentro de las contornitas clásticas incluyen aquellas de composición esencialmente 
siliciclástica, que pueden ser «fangosas», «limosas», «arenosas», «micro-brechifi cadas» y «de lag de 
gravas irregular» en función de la granulometría y el componente dominante. Las contornitas 
«biogénicas» estarían formadas esencialmente por restos bioclásticos, que pueden ser de natura-
leza carbonática o silícea. Por último, el grupo de las contornitas quimiogénicas contarían con 
la presencia de nódulos o fragmentos de minerales autigénicos de hierro y/o manganeso. 

MODELOS DE FACIES

En neto contraste con la enorme variedad de sedimentos marinos profundos generados o 
afectados por corrientes de fondo, el número de modelos de facies propuestos para los mismos 
es extraordinariamente pequeño. Las razones de este desajuste pueden residir en: 1) los pro-
blemas de observación a escala de facies y asociaciones de facies de los depósitos recientes; 
2)  los problemas de observación a escala de sistema deposicional de los ejemplos antiguos, 
y 3) la relativa escasez de ejemplos fósiles bien documentados. Algunos autores señalan además 
que muchos depósitos de tipo contornítico del registro fósil han podido ser erróneamente 
interpretados como turbiditas (p. ej., Shanmugam, 2007).

En este apartado describiremos tres ejemplos de depósitos de tipo contornítico que pueden 
ser propuestos como modelos de facies (fi gura 19.31). Cada uno de ellos presenta caracterís-
ticas diferentes en relación con los procesos genéticos que los han controlado. Dentro de cada 
modelo se exponen los rasgos «diagnósticos» de esos procesos reconocibles en las facies.

Modelo de facies del Drift de Faro

Este modelo de facies está basado en las contornitas del Drift de Faro en el golfo de Cádiz 
y se trata del más divulgado de los tres que aquí se describen. Muchas veces incluso se ha 
presentado como modelo de facies general para las contornitas. Se basa en un depósito actual, 
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Contornitas clásticas Contonitas biogénicas

Contornitas quimiogénicas

Contornitas de aguas someras

Fangos con
bioturbación y
laminaciones difusas

Fango limoso
moteado con
capas irregulares
bioturbadas

Arenas con
laminaciones
y huellas de
bioturbación

Microbrechas de
arcillas en capas
fangonsas

Lag de gravas
irregulares y
pobremente
seleccionadas con
secuencias negativas
± fangos
± Costras de Fe y Mn

Arena carbonática
± limpia, laminada
± bioturbada

Arenas silíceas
± limpia, laminada
± bioturbada

Fango/limo biogénico
con bioturbaciones y
huellas de laminaciones

Contouritas fangosas
con Fe y Mn
± micronódulos
± laminaciones de Fe y Mn
± superficies de Fe y Mn

Clástico +/o biogénico
laminado y bioturbado
Variación gradual en el
tamaño de grano

Figura 19.30. Diferentes tipos de facies contorníticas, según Stow et al. (1996).

acumulado a profundidades entre los 500 y 800 m de profundidad bajo la infl uencia de la 
Masa de Agua Mediterránea de Salida (Mediterranean Outfl ow Water, MOW). Esta masa 
de  agua es muy salina, aunque relativamente caliente, rica en nutrientes y moderadamente 
oxigenada. El aporte de sedimentos de grano fi no desde el continente es alto y la velocidad 
media del fl ujo en el área es de 0,1 a 0,3 m s–1 (Faugères et al., 1984; Gonthier et al., 1984).

Los depósitos están constituidos por sedimento de grano muy fi no (90% fango), y el ras-
go más característico del depósito es la abundante bioturbación. Los estudios realizados sobre 
el Drift de Faro en los años ochenta conforman la base de una sucesión de facies compuesta 
e ideal, que se ilustra en la fi gura 19.31 (Gonthier et al., 1984; Stow y Holbrook, 1984; Stow 



Contornitas y sistemas deposicionales contorníticos

1019

y Piper, 1984a). Esta sucesión esta formada por sedimento de tamaño arcilla, limo y arena 
fi na, que no muestran un ordenamiento vertical claro, con la excepción de la granoselección 
difusa negativa (o inversa) que caracteriza su parte inferior y la granoselección difusa y positi-
va de la parte superior, y que sugiere un cambio (incremento-disminución) en la intensidad 
de la corriente. En la sucesión, las estructuras sedimentarias de tipo tractivo son muy escasas 
o inexistentes, un hecho que puede estar directamente relacionado con la intensa bioturbación. 
Esta bioturbación se propone, dentro del modelo, como el rasgo más defi nitorio y diagnósti-
co de la sedimentación contornítica.

Faugères y Stow (1993) estimaron que el tiempo necesario para generar la sucesión teóri-
ca descrita podría variar entre decenas y miles de años. Pese a la incertidumbre que supone 
esta estimación, la sucesión de facies hipotética ganó con ella sentido genético y esto condujo 
a considerarla por esos autores como una verdadera secuencia tipo. De hecho, a partir de ese 
trabajo, la sucesión se describe como el modelo general de facies para contornitas en diversos 
manuales de sedimentología y revisiones sobre el tema (p. ej., Stow, 1994, 2005; Stow et al., 
1996, 1998, 2002a; Stow y Mayall, 2000). Además, ha sido reconocida en los taludes del 
margen Brasileño (Viana y Faugères, 1998), del margen de Porcupine (Øvrebø et al., 2006) y 
también en el registro fósil (Taizhong et al., 1993). 

Esta propuesta como modelo general de facies ha recibido sin embargo duras críticas 
(Shanmugam et al., 1993a y b, 1995; Shanmugam, 2000, 2007). El ejemplo del Drift de Faro 
es una buena referencia, pero no recoge la enorme variedad de las facies y sistemas contorní-
ticos descritos tanto en depósitos recientes como antiguos. En concreto, la sucesión de facies 
muestra escasez de material arenoso y poca o nula evidencia de la actividad de las corrientes 
de fondo (estructuras sedimentarias derivadas de su infl uencia), que sí son abundantes en otros 
casos. Son numerosos los trabajos, realizados tanto en sedimentos recientes como antiguos, 
que demuestran asimismo que la bioturbación puede ser muy variable dependiendo de los 
factores ambientales dominantes. 

Modelo de facies del Plioceno-Pleistoceno del golfo de México

No se trata de un modelo de facies en sentido estricto, sino de la descripción de un con-
junto de facies contorníticas reconocidas en sondeos del Plioceno-Pleistoceno del golfo de 
México (Shanmugam et al., 1993a y b; Shanmugam, 2007). En este caso, la corriente de fon-
do responsable de estos depósitos está inducida por el viento, que provoca la entrada de masas 
de agua en el golfo de México a través del estrecho de Yucatán. La corriente perfi la un giro 
horario (de ahí su nombre: Loop current) casi completo para salir de nuevo al Atlántico a tra-
vés del estrecho de Florida y drenar la corriente del Golfo. La velocidad de la corriente alcan-
za 200 cm/s a 100 metros de profundidad, y tiene infl uencia sobre el fondo oceánico a pro-
fundidades superiores a los 3000 m.

Con el estudio de esas facies en un sondeo que recoge materiales del Plioceno y Pleistoce-
no, dicho autor propone una serie de características diagnósticas para el reconocimiento de 
contornitas (fi gura 19.31), aunque no describe ninguna sucesión vertical ideal para las mismas. 
Este ejemplo de depósito contornítico difi ere radicalmente del descrito en el apartado anterior: 
se trata de un depósito rico en material arenoso, y en el cual las estructuras sedimentarias de 
origen tractivo, generadas por la acción de la corriente de fondo, son muy abundantes en de-
trimento de las evidencias de bioturbación.

Esos criterios de diagnosis se centran esencialmente en la presencia de estructuras sedimen-
tarias tractivas: arenas laminadas, capas alternantes de arena fi na, limo y arcilla, granoselección 
negativa (a micro y macro escala), contactos netos arena-lutita, cicatrices erosivas internas, 
laminación cruzada, estratifi cación de tipo fl aser o lenticular, y mud off shoots (fi gura 19.31 y 
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MODELO DE FACIES

1.–Drift de Faro

2.–Golfo 
      de México

3.–Caravaca

Martín Chivelet
et al., 2003

Shanmugam
et al., 1993a, 1995
Shanmugam, 2000

Stow and Piper, 1984a
Stow et al., 1986, 1999
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Arcilla y limo
(moteado)
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Bioturbación
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Lentejones y parches
de limo, bioturbados

Niveles arenosos, masivos
e irregulares, bioturbados, con
contactos netos o graduales

Lentejones y parches de limo,
Bioturbación
Contactos viriables bioturbados

Bioturbación
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Granoselección
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a diferentes escalas
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0

Hemipelagita (caliza margosa)

Bioturbación moderada

Contacto neto

Bioturbación moderada (Chondrites)

Laminación horizontal

Ripples pequeños

Laminación sinusoidal

Laminación cruzada sigmoidal

«Mud-offshoots»

Superficies erosivas

Estr. cruzada bajo ángulo

Base erosiva

Marcas de erosión (flutes, etc.)

Hemipelagita (caliza margosa)

Figura 19.31. Modelos 
de facies y secuen-
cias  tipo en contorni-
tas. Ver detalles en el 
texto. Las fi guras han 
sido reproducidas con 
permiso de:  Geological 
Society, London (Stow y 
Holbrook, 1984; Stow 
y  Piper, 1984a), Ame-
rican Association of 
 Petroleum Geologists 
(AAPG©1993) (Shan-
mugam et al., 1993a) y 
Elsevier Science (Mar-
tín-Chivelet et al., 
2003).
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tabla 19.2). Estas estructuras evidencian la infl uencia continuada de una corriente que mues-
tra cambios episódicos en su intensidad en un marco ambiental en el que la actividad bentó-
nica es reducida y, en cualquier caso, la generación de estructuras de corriente prevalece sobre 
la bioturbación del sedimento.

Modelo de facies del Cretácico de Caravaca

Modelo basado en las series hemipelágicas del Cretácico terminal de la cordillera Bética, 
especialmente del área de Caravaca de la Cruz (Murcia). A diferencia de los modelos anterio-
res, éste se estudia sobre afl oramiento y está constituido por material carbonático (Martín-
Chivelet et al., 2003). Se interpretan como generadas a profundidades de 200 a 300 m bajo 
la acción del sistema de paleocorrientes circum-ecuatorial en las proximidades del paso de 
Gibraltar.

Las contornitas se encuentran formando niveles que van de unos pocos cm a varios m, de 
límites netos e intercalados entre facies carbonáticas hemipelágicas (mudstone-wackestone con 
foraminíferos planctónicos y bentónicos profundos. La microfacies es calcarenítica, de grano 
fi no, y muestra restos, frecuentemente fragmentados, de los mismos organismos presentes en 
las hemipelagitas que las rodean. Presentan bioturbación moderada, fundamentalmente de tipo 
Chondrites y Zoophycos, y estructuras sedimentarias tractivas de diferente índole.

Estructura Stow et al., 1998 Shanmugam, 2000 Martín-Chivelet et al., 2008 

Bioturbación (Burrowing). Relevante casi siempre. Carácter 
diagnóstico fundamental.

No diagnóstico. Característica 
poco frecuente. 

Muy variable dependiendo del 
sistema deposicional.

Laminación horizontal. Arenas lamina-
das intercaladas entre facies más fi nas.

Subordinado. Común. Muy frecuente.

Laminación cruzada. Riples de tipo clim-
bing.

Subordinado. Carácter diagnóstico. Muy frecuente.

Estratifi cación tipo fl aser y lenticular, 
mud-off shoots, riples «hambrientos» (star-
ved ripples).

No diagnóstico. Común en las 
turbiditas de grano fi no. 

Carácter diagnóstico. Muy frecuente en Contornitas 
no bioturbadas.

Estratifi cación cruzada. Escaso. Abundante. Abundante.

Coexistencia de granoselección normal e 
inversa en la vertical a diferentes escalas.

Común y diagnóstico. Común y diagnóstico. Común y diagnóstico.

Alternancia «rítmica» de arenas y lutitas. No diagnóstico. Común en las 
turbiditas de grano fi no.

Carácter diagnóstico. Abundante.

Contactos superiores netos e inferiores 
gradacionales o netos. 

Predominio de contactos grada-
cionales.

Carácter diagnóstico. Contactos netos y erosivos muy 
frecuentes.

Superfi cies erosivas internas. No frecuente. Carácter diagnóstico. Muy frecuente.

Riples longitudinales. — — Escaso pero diagnóstico.

Depósitos de lag, evidencias de aventa-
miento (winnowing) de bioclastos...

— Carácter diagnóstico. Muy común y diagnóstico.

Superfi cies de reactivación en riples y 
otras estructuras.

— Carácter diagnóstico. Carácter diagnóstico.

Laminación de alto régimen de fl ujo 
(upper-phase plane beds), parting linea-
tion.

No diagnóstico. Común en tur-
biditas.

Criterio diagnóstico cuando no 
forma parte de una secuencia de 
Bouma, con término gradado 
infrayacente.

Frecuente.

Tabla 19.2. Comparación de las estructuras sedimentarias que han sido consideradas como diagnósticas para identifi cación de depósitos 
contorníticos por diferentes autores.
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La sucesión de facies característica (fi gura 19.31) incluye de base a techo diferentes facies 
y estructuras sedimentarias que defi nen primero un incremento de la infl uencia de la corrien-
te sobre el fondo (plasmado en una cicatriz erosiva sobre los sedimentos previos y/o en una 
granoselección negativa) seguido de un intervalo de mayor estabilidad (con desarrollo de di-
versas formas tractivas y múltiples cicatrices erosivas menores) y fi nalmente de una progresiva 
pérdida de energía por parte del fl ujo (defi nido por granoselección negativa). Si la disminución 
de la intensidad de la corriente sobre el fondo ocurre de forma paulatina, el depósito de ma-
terial fi no puede incrementarse, recubriendo parcial o incluso totalmente los riples previos. 
Este proceso da lugar a una laminación de tipo sinusoidal que, paulatinamente hacia techo 
dejará paso a una laminación subhorizontal (Martín-Chivelet et al., 2003).

Estos tres modelos, muy diferentes entre sí, representan realmente una muestra de la va-
riabilidad de los sistemas contorníticos (fi gura 19.31). Ninguno de los tres debe utilizarse como 
un «patrón» o modelo general, sino como referencias que nos permitan, con una perspectiva 
amplia, caracterizar diferentes sistemas contorníticos tanto en los océanos actuales como en el 
registro fósil. Resulta llamativo que los dos primeros modelos aquí descritos hayan sido mo-
tivo de dura polémica, criticados y defendidos arduamente por diferentes escuelas a lo largo 
de las últimas dos décadas (ver por ejemplo, Shanmugam, 2000, 2007; Stow et al., 1998; 
Martín-Chivelet et al., 2008). Los puntos fundamentales de la polémica son el carácter diag-
nóstico de las estructuras de corriente versus la bioturbación en las facies contorníticas (ta-
bla  19.2) y la diferenciación de contornitas y turbiditas de grano fi no. El primer punto se 
soluciona aceptando que existe un continuo entre las contornitas sin prácticamente bioturb-
nación y abundantes estructuras sedimentarias, y aquellas en las que las evidencias de biotur-
bación son muy importantes y la misma ha destruido las estructuras tractivas primarias. El 
segundo punto es más delicado, y a él nos referimos en el siguiente apartado. 

DIFERENCIACIÓN ENTRE LOS DEPÓSITOS CONTORNÍTICOS Y TURBIDÍTICOS

La diferenciación entre contornitas y turbiditas constituye un problema de controversia 
histórica científi ca siempre presente a lo largo del desarrollo del campo de estudio de los de-
pósitos y sistemas contorníticos y, especialmente, de la elaboración de los modelos de facies 
para estos sistemas. Esta problemática se concentra esencialmente en los criterios para distinguir 
facies contorníticas y facies turbidíticas de grano fi no distales, más que en la distinción de 
entre sistemas deposicionales contorníticos y turbidíticos de gran escala. El problema tiene una 
raíz obvia, ya que ambos tipos de sistemas pueden encontrarse en muchos casos íntimamente 
relacionados, coexistir sobre una misma área deposicional y presentar resgos litológicos y de 
estructuras sedimentarias comunes. 

Desde el punto de vista histórico la controversia se remonta a comienzos de los años se-
tenta, cuando Piper (1972) y Piper y Brisco (1975) llaman la atención sobre las similitudes 
que existen entre las contornitas que Hollister (1967), Hollister y Heezen (1972), Bouma 
(1972, 1973) y Bouma y Hollister (1973) habían descrito, y algunos depósitos de fangos 
marinos laminados de claro origen turbidítico distal. Desde ese momento y tras la publicación 
de los modelos de facies para turbiditas de grano fi no (Piper, 1978; Piper y Stow, 1991) ha 
sido una constante en la literatura que las descripciones e interpretaciones de depósitos oceá-
nicos como contornitas se acompañasen de argumentos y evidencias que permitiesen descar-
tar un origen turbidítico para los depósitos. Un momento clave en el desarrollo de esta po-
lémica sobrevino 20 años después, cuando Shanmugan (1997 y 2000), y Shanmugan et al. 
(1993a y b, 1995) defi enden y argumentan que muchas de las estructuras y asociaciones de 
estructuras sedimentarias asumidas como diagnósticas para turbiditas lo son en realidad para 
contornitas.
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Aunque durante un tiempo la presencia de estructuras sedimentarias sirvió, en sí misma, 
para descartar la interpretación de los depósitos como contorníticos (Stow y Lovell, 1979; 
Lovell y Stow, 1981; Stow, 1982; Gonthier et al., 1984; Stow y Piper, 1984a), un gran núme-
ro de trabajos recientes (Carter et al., 1996; Wynn et al., 2002; Masson et al., 2002), tanto 
sobre depósitos actuales como fósiles, parecen estar clarifi cando progresivamente esta situación 
y, actualmente, la formación de estructuras sedimentarias tractivas se asume como algo normal 
en sistemas contorníticos (Martín-Chivelet et al., 2008). Sin embargo, sigue siendo un pro-
blema abierto la distinción clara entre contornitas y turbiditas distales de grano fi no.

En términos de procesos, las corrientes oceánicas profundas y las corrientes turbidíticas 
son esencialmente diferentes, aunque desde un punto de vista reológico ambas son fl ujos 
newtonianos turbulentos (Shanmugan, 2000). La principal diferencia es el hecho de que las 
corrientes turbidíticas están, en su origen, relacionadas con fl ujos gravitacionales de sedimen-
to. Otra diferencia procede de la escala temporal a la que la formación del depósito tiene lugar. 
A gran escala los abanicos turbidíticos son sistemas deposicionales que no requieren períodos 
prolongados de tiempo para su formación y desarrollo, mientras que un drift contornítico 
puede requerir millones de años para confi gurarse. A menos escala de procesos, las corrientes 
turbidíticas se desarrollan en lapsos temporales discretos y cortos, mientras que las corrientes 
de fondo actúan de manera continua durante intervalos temporales largos. Estas diferencias 
radicales en el transporte y la sedimentación deben tener su refl ejo en las facies sedimentarias 
que se van a desarrollar.

Las fracciones más gruesas, arenosas (siliciclásticas o bioclásticas), del sedimento se trans-
portan siempre como carga tractiva en las corrientes contorníticas, mientras que en las turbi-
díticas se transportan esencialmente en suspensión. Como consecuencia las primeras desarro-
llaran estructuras sedimentarias ligadas al desarrollo de dunas o megarriples y riples, mientras 
que las segundas carecerán de estas estructuras.

Esta aproximación, aunque válida para el sedimento más grueso, es en realidad demasiado 
simple ya que las corrientes turbidíticas pueden diluirse a lo largo de su recorrido evolucio-
nando a corrientes tractivas que dan lugar a las estructuras sedimentarias correspondientes. En 
especial, las fracciones más fi nas que alcanzan las áreas más distales pueden presentar muchos 
rasgos comunes con las contornitas.

El hecho es que la presencia de riples de corriente de diverso tipo, en especial trapadores, 
riples hambrientos aislados, mud-off shots, o laminación paralela, aparecen tanto en depósitos 
que forman parte de sistemas turbidíticos como de sistemas contorníticos.

Cabe preguntarse a continuación si, dado este planteamiento, es realmente posible separar 
ambos tipos de depósitos. Son dos las claves esenciales para abordar este problema, cada una 
de ellas enfoca el problema a dos escalas diferentes.

La primera incide en que la distinción a media y pequeña escala, es decir a escala de facies 
en sondeo o afl oramiento, quizás no deba centrarse tanto en la presencia o ausencia de una 
serie de estructuras sedimentarias concretas, sino en las peculiaridades que éstas presentan en 
unos y otros sistemas y en la asociación y disposición secuencial de estructuras.

La segunda clave concierne al contexto geográfi co o paleogeográfi co y a la arquitectura 
deposicional y estratigráfi ca a gran escala, así como a las sucesiones y la secuencialidad de or-
den mayor.

En cuanto a las estructuras sedimentarias, conviene comenzar destacando que existen al-
gunas que son propias de las contornitas y no aparecen en turbiditas. Los riples longitudinales 
triangulares se forman exclusivamente en ambientes contorníticos, aunque su fosilización es 
rara, o al menos nunca han sido descritos en el registro sedimentario. Los riples simétricos 
debidos a movimiento ondulatorio se forman también únicamente a partir de fl ujos contor-
níticos, aunque también aparecen de forma subordinada y escasa. La rareza de estas estructu-
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ras limita mucho su uso como criterio discriminante claro en todos los casos. La laminación 
sinusoidal sí es sin embargo una estructura que aparece con mucha frecuencia en contornitas 
formando paquetes de espesor decimétrico a centimétrico con estructuras heterolíticas inter-
caladas. Este tipo de estructura requiere la actuación prolongada en el tiempo de una corrien-
te que varía de intensidad cíclicamente, un proceso que difícilmente puede ocurrir en un 
ambiente turbidítico.

También puede ser un buen criterio la diferencia en los tipos de riples de corriente, ya que 
los mecanismos de formación en corrientes contorníticas y turbidíticas son distintos. En co-
rrientes turbidíticas los riples se forman en episodios de desaceleración rápida de corrientes 
diluidas distales, por lo que suelen aparecer formando paquetes discretos monoepisódicos que 
pueden ir desde uno o varios sets de riples trepadores a riples aislados de tipo hambriento y 
fading que forman estratifi cación lenticular, estando los intervalos separados por fangos pro-
ducto de la decantación de la carga fi na en suspensión.

Sin embargo, la mayor durabilidad de la acción de las corrientes de fondo hace que la 
formación de riples sea un proceso más continuo. Esto da lugar a paquetes formados por con-
juntos de sets de estratifi cación cruzada constituidos por riples de varios tipos, que presentan 
un aspecto y un patrón complejo, separados por superfi cies ligeramente erosivas y de reacti-
vación ligadas a las fl uctuaciones en la intensidad de las corrientes. Este tipo de asociación de 
facies con estratifi cación cruzada es difícilmente explicable y no aparecen en corrientes y depó-
sitos turbidíticos. Otra característica de estos conjuntos es la frecuente variación en la dirección 
de la corriente, lo que contribuye a que el patrón de estratifi cación pueda llegar a ser muy 
complejo. Los depósitos de las corrientes turbidíticas presentarán sin embargo un abanico de 
direcciones de corrientes mucho más estrecho.

Las corrientes y paleocorrientes medidas a partir de los riples fue propuesto en su mo-
mento como un criterio para distinguir turbiditas y contornitas (Stow y Lovell, 1979), 
asumiendo que las corrientes turbidíticas serían perpendiculares al talud continental y las 
contorníticas paralelas. No obstante, este criterio no puede aplicarse de forma generalizada, 
ya que muchas corrientes contorníticas no siguen trayectorias paralelas al talud continental 
y no todos los riples generados en corrientes turbidíticas distales migran en la perpendicular 
del talud.

Las estructuras sedimentarias heterolíticas son las más controvertidas en la distinción de 
turbiditas y contornitas ya que aparecen en ambos tipos de depósitos con características su-
mamente similares. Los criterios para distinguir en este caso deben proceder necesariamente 
de su asociación con otras facies.

En algunas secuencias contorníticas se observan sucesiones de estructuras heterolíticas or-
denadas según un patrón de disminución muy gradual en la intensidad de la corriente, al 
techo de paquetes con estratifi cación cruzada de riples compleja como los que acabamos de 
distinguir (Martín-Chivelet et al., 2003). Además de la asociación con otras facies, las suce-
siones de estructuras heterolíticas pueden presentar una ordenación secuencial que refl eja un 
proceso continuo de sedimentación con condiciones que varían gradualmente en el tiempo, 
mientras que en el contexto del depósito de turbiditas refl ejan más bien eventos de sedimen-
tación desconectados en el tiempo, no presentando un patrón secuencial persistente.

La presencia y la abundancia de la bioturbación podría llegar a ser un criterio en algunos 
casos, sin embargo esto es mucho más controvertido y delicado, por un lado porque la varia-
bilidad de las características de la bioturbación en depósitos contorníticos es muy alta y, por 
otro, porque además de las estructuras sedimentarias la bioturbación ha sido otro de los pun-
tos confl ictivos en la distinción entre turbiditas y contornitas. Durante bastante tiempo se ha 
considerado que la presencia de abundante bioturbación era un criterio diagnóstico claro para 
contornitas, sin embargo cabe pensar que el carácter discreto de los procesos turbidíticos dis-
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tales y la brevedad de los episodios sedimentarios, favorecerían el desarrollo de bioturbación 
durante los lapsos temporales de no sedimentación.

La formación de estructuras de deformación sinsedimentaria podría ser también un crite-
rio aunque debe ser usado con precaución. El carácter eventual y rápido de las corrientes 
turbidíticas puede favorecer la formación de estructuras de carga, la deformación por licuefac-
ción y el escape de fl uidos, por lo que su aparición debería ser más frecuente en turbiditas, 
aunque también podrían formarse en contornitas en momentos de mayor tasa de acumulación 
instantánea de sedimentos.

Tanto riples y estratifi cación cruzada de pequeña escala, como estructuras heterolíticas 
aparecen asociadas a otros depósitos de afi nidad no dudosa como estratifi cación cruzada de 
gran escala, que refl ejan la migración de dunas o megarriples de envergadura variable (Carter 
et al., 1996; Wynn et al., 2002; Martín-Chivelet et al., 2003 y 2008) que no se desarrollan en 
sistemas turbidíticos y sí en sistemas contorníticos.

La escala de observación es un factor determinante a la hora de resolver el problema de 
separar turbiditas y contornitas. La geometría, la arquitectura y la asociación de facies de los 
sistemas turbidíticos y de los sistemas contorníticos son muy diferentes, por lo que si se pue-
de disponer de esta información las difi cultades para distinguir el origen de facies y depósitos 
concretos desaparecen.

En parte, la controversia científi ca histórica tiene que ver con la disponibilidad de datos, 
ya que algunas discusiones se basan en casos cuya descripción e interpretación ha sido reali-
zada a partir de testigos sondeos o afl oramientos par ciales.

También es cierto que turbiditas y contornitas pueden coexistir en un mismo lugar y es 
relativamente frecuente que los depósitos turbidíticos sean retrabajados por corrientes con-
torníticas, pudiendo llegar a ser sumamente difi cultoso separar ambos tipos de depósitos. De 
igual manera puede ser difícil separar claramente a pequeña escala hemipelagitas de los tér-
minos de decantación de las secuencias turbidíticas o de contornitas formadas íntegramente 
por fango.

Queda por tanto insistir que la distinción clara entre turbiditas y contornitas tanto en 
sistemas actuales como fósiles pasa por un estudio a varias escalas de los datos disponibles, por 
una comprensión del contexto geográfi co o paleogeográfi co y por un análisis detallado de las 
facies, de las asociaciones de facies y de su organización estratigráfi ca.

En la medida en la que el conocimiento progrese y los sistemas contorníticos vayan siendo 
mejor caracterizados en todas sus vertientes es esperable que este problema y la controversia 
que suscita vaya quedando soslayada. 

INTERÉS ECONÓMICO DE LOS DEPÓSITOS CONTORNÍTICOS

Los depósitos contorníticos, y en general los depósitos de tracción de agua profundas tie-
nen actualmente un gran interés como recursos minerales y energéticos (Teleki et al., 1987; 
Earney, 1990; Seibol y Berger, 1993; Viana et al., 2007; Shanmugam, 2007). Ello es debido 
al hecho de una mayor exploración de los dominios submarinos profundos de los márgenes 
continentales y llanuras abisales, donde dichos depósitos son frecuentes. Sin embrago, la ex-
plotación de estos recursos está actualmente poco desarrollada y sujeta a las posibilidades tec-
nológicas de extracción y la rentabilidad económica de los yacimientos. En este sentido, estos 
recursos serán explotados solamente en la medida en que su precio de costo resulte competi-
tivo respecto de los recursos terrestres equivalentes. El hecho de que se ubiquen en aguas 
profundas e internacionales, implica inconvenientes añadidos a su explotación, tales como las 
difi cultades tecnológicas, ambientales y jurídicas. Su explotación futura requerirá la coopera-
ción internacional y la distribución de costes de investigación, evaluación de los datos y repar-
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to de los riesgos, en interés común de todos los océanos. Los depósitos de interés económico 
asociado a los sistemas deposicionales contorníticos son:

Yacimientos de hidrocarburos

Hasta hace pocos años la prospección petrolífera se limitaba a medios marinos someros 
(< 200 m) al no disponer de la tecnología necesaria que permitiera la explotación comercial 
en medios profundos. Actualmente, las compañías de petróleo, han empezado a explorar re-
giones oceánicas más profundas con el interés de encontrar nuevos yacimientos y campos de 
hidrocarburos, algunos de los cuales se encuentran en depósitos contorníticos (Viana et al., 
2007). Desde un punto de vista práctico interesan por un lado los depósitos de los taludes 
continentales en especial los depósitos de black shales como potenciales rocas madres, y los 
depósitos clásticos como posibles rocas almacén (Stow, 1984, 1985; Pickering et al., 1989; 
Einsele, 2000). Los depósitos contorníticos han sido considerados en el pasado como poten-
ciales rocas madres, pero menos interesantes como rocas almacén (Pickering et al., 1989). Sin 
embargo, trabajos más recientes han puesto de manifi esto que los depósitos contorníticos 
pueden ser excelentes rocas almacén para yacimientos de petróleo, gas libre e hidratos de gas, 
y por tanto la modelización de sus facies es actualmente un tema de interés para las compañías 
de petróleo (Stow et al., 2002b; Rebesco, 2005; Viana et al., 2007). Las corrientes de fondo 
son un factor importante pues fl ujos débiles permiten acumulaciones de sedimentos fi nos que 
pueden ser potenciales rocas madres, mientras que fl ujos de mayor velocidad constituyen en 
ambientes profundos un mecanismo de sedimentación de arenas bien clasifi cadas (clean sands) 
generando buenas rocas almacén. La actuación de corrientes de fondo durante un largo perío-
do de tiempo puede desarrollar una gran madurez textural y desarrollar una porosidad y per-
meabilidad incluso mayor que en los medios turbidíticos, por lo que su potencial como reser-
vorio sería mucho mejor. Además, la interestratifi cación de sedimentos fi nos entre sedimentos 
arenosos genera buenas trampas estratigráfi cas (Gao et al., 1998; Rebesco, 2005).

A pesar de la crecientes evidencias de la infl uencia de las corrientes de fondo en la distri-
bución y presencia de arenas (reservoir-prone) en ambientes profundos (p. ej., Viana et al., 
1998a; Moraes et al., 2007), hay una carencia de ejemplos de reservorios arenosos contorníti-
cos. Los pocos ejemplos publicados (Shanmugam et al., 1993a y b) son considerados como de 
dudosa interpretación y reinterpretados como turbiditas (Stow et al., 1998). Dos de los ejem-
plos bien establecidos de reservorios de arenas contorníticas son las secuencias Paleógenas de 
la cuenca Campos, en el margen Brasileño (Moraes et al., 2007; Viana et al., 2007), y el sector 
proximal del sistema deposicional contornítico del golfo de Cádiz (Buitrago et al., 2001). Aquí, 
un sondeo exploratorio de Repsol-YPF (MPC-1) realizado en 1982, identifi có entre los 925 y 
1.740 m de profundidad intervalos de arena y arcillas con una porosidad entre el 38% y el 
34% con las siguientes características: espesor total del depósito de 815 m, espesor neto de 
arenas de 600 m, relación neto/total del 74%, 80 capas de reservorio con un espesor medio 
de capas de arenas de 12 a 15 m, un espesor mínimo de 1,5 m y máximo de 40 m (Buitrago 
et al., 2001). Las capas presentan una arquitectura estratigráfi ca tabular y agradacional sin una 
secuencia vertical claramente defi nida, si bien los mayores espesores de las capas se disponen 
a la base y en pequeñas morfologías canalizadas a techo (Buitrago et al., 2001).

Gas libre e hidratos de gas

La aparición de gas en sedimentos marinos recientes ha atraído tanto el interés de la co-
munidad científi ca y los organismos estatales dedicados a la investigación de recursos natura-
les, como el de las compañías petrolíferas. Este gas puede aparecer en solución en el agua 
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intersticial; no disuelto en forma de relleno de huecos (gas libre) y como hidratos de gas (Ho-
vland y Judd, 1988; Sills y Wheeler, 1992). En los depósitos contorníticos es frecuente la 
presencia de yacimientos de gas libre e hidratos de gas. 

El gas somero, como gas libre, suele ser en la mayoría de los casos gas metano. Está pre-
sente en las cuencas marinas en tres contextos diferentes (Hovland y Judd, 1988; Davis, 1992; 
Judd et al., 1997): 1) Gas en la columna de agua: se puede localizar a partir de la presencia 
de plumas de gases (Acoustic plumes) y nubes acústicas; 2) Gas libre en la superfi cie de fondo 
del mar: se determina a partir de: depresiones (pockmarks), volcanes de fango (mud volcano), 
domos (seebed domes), diapiros de fango (mud diapirs), morfologías monticulares (gas mounds) 
y estructuras de colapso (collapse structures); 3) Gas en los sedimentos: se reconoce a partir de 
apantallamientos acústicos (acoustic masking), respuestas acústicas transparentes (acoustic blan-
king), cortinas acústicas (curtains o mushroom type), distorsiones columnares o chimeneas (co-
lumnar disturbances o gas chimeneys), refl ectores remarcados por incremento en la amplitud de 
la señal (enhanced refl ections), turbidez acústica (acoustic turbidity), puntos brillantes (bright 
spots), nivel de GSR (Gas Simulating Refl ection). La presencia de gas en los sedimentos produ-
ce una rápida transformación de minerales debido a la infl uencia de salida de material y a la 
propia actividad bacteriana. Asociado a la presencia de gas en los sedimentos se presentan 
minerales autigénicos durante la diagénesis temprana (Schubert et al., 1997).

Los hidratos de gas constituyen una forma sólida de gases semejante al hielo, formada por 
moléculas de agua que forman estructuras penta-hexagonales conteniendo moléculas de gas, 
esencialmente metano. Son estables bajo condiciones de alta presión y baja temperatura, apa-
reciendo en la mayoría de los fondos oceánicos del mundo (Henriet y Mienert, 1998) desde 
varios cientos de metros hasta los 1.500 m de profundidad, y a unos 500 m por debajo del 
fondo marino (Lovo et al., 1990; Haq, 1993; Kvenvolden et al., 1993; Ginsburg y Soloviev, 
1998; Veerayya et al., 1998). Aunque sólo se han podido registrar evidencias de la presencia 
de estos gases en sedimentos marinos a partir de sondeos o testifi cación (Kvenvolden y Barnard, 
1983; Kvenvolden, 1998), también pueden identifi carse utilizando métodos sísmicos de alta 
resolución (Schmuck y Paull, 1993; Kvenvolden, 1998; Henriet y Mienert, 1998; Max, 2003; 
Chand y Minshull, 2003; Horozal et al., 2009), a partir del seguimiento de un refl ector muy 
marcado y paralelo al fondo conocido como Bottom Simulating Refl ector (BSR), el cual deter-
mina la base de la capa de estabilidad del hidrato (Kvenvolden y Barnard 1983). La primera 
vez que se detectaron gases hidratados en los sedimentos contorníticos fue en los años setenta 
en el fondo submarino del Blake Outer Ridge, en Estados Unidos (Markl et al., 1970).

Aunque todavía no existe una adecuada metodología para la exploración y explotación de 
dichos gases hidratados (Max et al., 2006), su descubrimiento ha suscitado un enorme interés 
económico y científi co por las siguientes razones: 1) Se consideran un importante recurso 
energético, tanto por ser fuente de gas natural, como por ser potenciales sellos estratigráfi cos 
de grandes cantidades de gas libre bajo ellos. Las reservas que se estiman de C asociado a los 
hidratos de gas son el doble que las existentes en todos los combustibles fósiles que se  conocen 
(MacDonald, 1990; Max y Lowrie, 1993; Kvenvolden et al., 1993; Haq, 1995, 1997; Dickens 
et al., 1997; MacDonald, 1997; Ginsburg y Soloviev, 1998; Laberg et al., 1998); 2) Teniendo 
en cuenta que el metano (importante gas invernadero) contenido en los fondos oceánicos en 
forma de hidratos de gas es aproximadamente 3.000 veces el presente en la atmósfera, se des-
taca el potencial de estos como agente infl uyente en el cambio climático (MacDonald 1990; 
Haq, 1995, 1997; Van Weering et al., 1997; Nisbet y Piper, 1998); 3) La presencia de Hidra-
tos en los sedimentos marinos supone un cambio en las condiciones físicas y mecánicas de 
dichos sedimentos, lo que tiene consecuencias geotécnicas en cuanto a la dinámica de fl uidos 
en poros, a la compactación por pérdida de volumen de los sedimentos y a la mayor facilidad 
en el desarrollo de procesos gravitacionales de masas (Kayen y Lee 1993; Popenoe et al., 1993; 
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Kvenvolden, 1998; Henriet y Mienert, 1998); 4) La vida submarina en zonas de emisión de 
metano es abundante, con organismos como mejillones, estrellas de mar, gusanos tubícolas, 
gusanos de hielo, los cuales viven gracias a su simbiosis con bacterias quimiosintéticas (Van 
Weering et al., 1997; Henriet et al., 1998). También destaca una gran actividad bacteriana y 
de comunidades de organismos bentónicos quimiosintéticos (Pimenov et al., 1999; Sahling et 
al., 1999; Vogt et al., 1999). El estudio de los arrecifes de colonias quimiosintéticas relaciona-
dos con emisiones de gas y disociación de hidratos de metano, es uno de los grandes retos en 
la exploración submarina y motivo en la actualidad de importantes proyectos de las grandes 
instituciones oceanográfi cas.

La composición de los hidratos muestra que el metano es el constituyente mayoritario (un 
99,9% del total en general) (Brooks et al., 1991), no obstante se ha determinado etano, CO2, 
SH2, propano, isobutano, N2 y He. El gas generalmente proviene de gas  biogénico de baja 
temperatura, que se forma a una mayor profundidad en el subsuelo a partir de niveles sedi-
mentarios ricos en materia orgánica que se degradan por la acción de las bacterias anaeróbicas 
(Brooks et al., 1991). No obstante el gas también puede tener un origen catagénico.

Minerales pesados

Otro interés de los depósitos contorníticos es la posible acumulación de minerales pesados 
de interés económico. Cuando se depositan son concentrados en función de su densidad y su 
gravedad específi ca, lo que condiciona su separación y acumulación en placeres de potencial 
de explotabilidad. Los minerales típicos de los placeres son: casiterita (estaño), magnetita (Fe), 
ilmenita (titanio), circón, grupo del granate, rutilo (titanio), monazita (torio), cromita, siendo 
posible encontrar concentraciones muy locales elementos nativos (oro, platino, plata, etc.) y 
gemas minerales (diamantes, esmeraldas, etc.). Las mayores acumulaciones se encuentran en 
los ambientes costeros y de plataforma, no obstante se pueden desarrollar grandes concentra-
ciones de minerales pesados en relación con los depósitos contorníticos, si bien no parece 
probable su explotación por su escasa rentabilidad económica.

Nódulos de hierro-manganeso

Los nódulos de hierro-manganeso están con frecuencia asociados a las corrientes profundas 
y a diferentes tipos de contornitas ya que cuando la tasa de sedimentación es baja, se favorece 
el crecimiento de los nódulos (Van Andel et al., 1973; Kennet, 1982; Cronan, 2003). Acu-
mulaciones de sedimentos manganíferos están asociadas especialmente a los canales y valles 
contorníticos (Faugères y Stow, 1993; Faugères et al., 1993), hasta tal punto que Faugères y 
Stow (1993) propone a este tipo de depósitos como sedimentos contorníticos ferromanganí-
feros (manganiferrous contourites) debido a que su origen esta controlado por las corrientes de 
contorno.

CONSIDERACIONES GENERALES

Los rasgos deposicionales y erosivos contorníticos son muy frecuentes en taludes, ascensos 
continentales y llanuras abisales de las cuencas marinas actuales. Su génesis requiere de una 
circulación de masas de agua cuya interacción con el fondo sea prolongada en el tiempo, lo que 
condiciona: 1) la génesis de hiatos de hasta varios millones de años de manera simultánea en 
varias cuencas interconectadas, 2) la vida bentónica y los procesos de bioturbación asociados, 
3) desde el aventamiento del material particulado de tamaño de grano fi no hasta procesos ero-
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sivos de gran escala, y 4) procesos de precipitación química y neoformación que pueden ser de 
interés económico.

Los rasgos contorníticos pueden estar generados por diferentes masas de agua que circulan 
a diferentes profundidades y velocidades, en la misma dirección o direcciones contrarias. Los 
depósitos presentan una discontinuidad basal que representa el inicio de la actividad de las 
masas de agua sobre el fondo, la cual se relaciona normalmente con la apertura de estrechos 
y pasillos oceánicos o de su profundización. A pesar de que se han elaborado modelos sedi-
mentarios detallados sobre los sistemas deposicionales contorniticos, se podrían plantear dos 
miembros fi nales en relación con las características de las masas de agua (Hernández-Molina 
et al., 2008a y b): 1) diferentes masas de agua pero con una circulación homogénea y tabular 
sobre un fondo submarino sin irregularidades signifi cativas. En estos contextos se generan drifts 
y rasgos erosivos de grandes dimensiones (caso del Margen de Brasil, o Argentina); 2) márge-
nes donde la tectónica reciente ha generado una compleja fi siografía submarina y las masas de 
agua en su circulación sobre el fondo presentan múltiples núcleos, ramas, fi lamentos, ondas 
internas, eddies, fl ujos helicoidales, etc., lo que produce el desarrollo de sistemas deposiciona-
les muy complejos (caso del golfo de Cádiz, Nueva Zelanda o Porcupine). En este sentido la 
actividad tectónica es un factor determinante, a largo plazo, de la morfología del fondo y en 
consecuencia del efecto local de una masa de agua sobre el mismo. Por el contrario a corto 
plazo, los cambios ambientales (clima y nivel del mar) y paleoceanográfi cos controlan la ar-
quitectura y evolución de los depósitos contorniticos. En concreto, el clima controla la inten-
sidad y posición de las principales masas de agua de fondo, si bien unas son más activas en las 
épocas glaciales (p. ej., AABW, MOW), mientras que otras lo son en épocas interglaciales 
(p.  ej., NADW). Ésta es la razón por la que no es posible incluir los procesos y depósitos 
contorníticos dentro del modelo de estratigrafía secuencial, y asociarlos por tanto a un seg-
mento del ciclo eustático determinado, ya que cualquier posible modelo tendría tan solo una 
validez regional, pero no global.

En cuanto al registro antiguo, debe resaltarse la necesidad de afrontar el estudio de los 
depósitos marinos profundos con nuevas miras, que deben incluir nuestros conocimientos 
sobre los sistemas contorníticos actuales (así como de los sistemas turbidíticos y hemipelágicos), 
y que debe también incorporar los conocimientos paleoceanográfi cos cada vez más precisos 
sobre las cuencas antiguas, un aspecto que permitirá realizar aproximaciones deductivas (p. ej., 
localizar épocas y zonas favorables para el desarrollo de contornitas). En este sentido es fun-
damental poder integrar los estudios sedimentológicos de detalle (a escala de afl oramiento) en 
la geometría de grandes dimensiones de los drifts.

La ya de por sí enorme complejidad y variabilidad tipológica de los sistemas actuales pue-
de crecer exponencialmente para tiempos pasados, con sistemas de movimiento de masas de 
agua y condiciones oceanográfi cas diferentes. Con todo ello surgirán modelos de facies con-
cretos para los distintos sistemas y ambientes de depósito (de forma similar a los diferentes 
sistemas fl uviales, lacustres o marinos someros) que harán que las viejas polémicas, como la 
que ha girado en torno al carácter diagnóstico de las estructuras tractivas o la bioturbación en 
las contornitas, vayan perdiendo fuerza y diluyéndose.

Las investigaciones futuras sobre los sistemas deposicionales contorníticos deberían abordar 
los siguientes aspectos básicos: 1) una mejor comprensión de los procesos que tienen lugar en 
los medios marinos profundos en relación con la dinámica de las masas de agua (especialmen-
te en relación con el efecto de los obstáculos submarinos), su comportamiento y variabilidad 
(mareas y las tormentas profundas, etc), y 2) establecer modelos de facies, incluyendo su aso-
ciación con otros ambientes sedimentarios marinos profundos, tanto en ambientes marinos 
actuales como del registro fósil. Dichos modelos de facies están aún por establecerse, especial-
mente en los ambientes más profundos de las llanuras abisales, donde muchos procesos no 
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son bien conocidos. El estudio del registro sedimentario de los sistemas deposicionales con-
torníticos tiene un enorme interés para futuros estudios de paleoclima, dinámica sedimentaria, 
exploración de hidrocarburos y recursos minerales.
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Diagénesis de rocas detríticas
por Rafaela Marfil Pérez* y Miguel Ángel Caja Rodríguez**

INTRODUCCIÓN

Los sedimentos detríticos recién depositados en las cuencas no están consolidados, tienen 
relativa baja densidad y alta permeabilidad y, si se acumularon bajo el agua, están saturados 
en este elemento. Cuando se incrementa la profundidad de enterramiento bajo sedimentos 
más jóvenes, aquellos se hacen más densos y menos permeables, llegando a litifi carse. Todos 
los procesos involucrados en tales cambios se denominan como diagénesis.

Son muchos los procesos diagenéticos que participan en la litifi cación. Entre ellos están la 
compactación, cementación, reemplazamiento, recristalización, autigénesis mineral y el creci-
miento de concreciones y nódulos. A través de estos mecanismos los sedimentos inconsolida-
dos pierden porosidad y desarrollan una fábrica secundaria o diagenética que les transforma 
en rocas sólidas. Además, ocurren otros cambios importantes tales como los relacionados con 
los procesos que modifi can la materia orgánica en el curso del enterramiento y la disolución 
de granos y cementos previamente formados, que generan porosidad secundaria y pueden dar 
lugar a potenciales almacenes de hidrocarburos. Por todo ello, este campo de la Geología Se-
dimentaria es de gran interés, especialmente entre aquellos interesados en la exploración pe-
trolera y de yacimientos minerales.

Comúnmente, los procesos diagenéticos tienen lugar dentro de rangos de temperatura com-
prendidos entre 20 °C y 200 °C, y en zonas bastante próximas a la superfi cie, con lo que las 
presiones son generalmente menores de 1 Kbar. Casi invariablemente, los procesos diagenéticos 
involucran la participación de fl uidos en los espacios intersticiales dentro del sedimento. En 
depósitos enterrados someramente los fl uidos tienen la misma composición global que las aguas 
en que se depositaron. Cuando se entierran más profundamente, las aguas connatas (de forma-
ción para algunos autores) acumulan y trasmiten los productos de reacciones dentro de la co-
lumna de sedimentos. En la mayoría de los casos los sedimentos y fl uidos que sufren diagéne-
sis no son uniformes, es decir, su composición varía localmente en pocos centímetros o metros. 
Debido a ello sólo se puede extraer información cinética de los fl uidos estudiando perfi les de 
concentración-distancia en un determinado ambiente diagenético (McLlreath y Morrow, 1990).

Defi niciones, etapas y ambientes diagenéticos

La transición entre diagénesis y metamorfi smo no ha sido defi nida rigurosamente, siendo 
imposible determinar ésta por una única combinación de presión y temperatura que caracte-
rice el límite entre ambas etapas (Heroux et al., 1979). Este hecho es debido a que existe un 
gran contraste entre los grados de estabilidad mineralógica en los diferentes tipos de rocas 
sedimentarias. No obstante, el medio diagenético se defi ne en general por presiones que osci-
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lan de 1 bar a 1 Kb y por un rango de temperaturas desde 0 °C hasta 300 °C (Bates y Jackson, 
1987). Esto corresponde ría a un enterramiento máximo de 10 a 15 km.

El Glossary of Geology (Bates y Jackson, 1972), defi ne la diagénesis como «todos los cam-
bios, modifi caciones o transformaciones que sufren los sedimentos después de su deposición 
inicial y durante y después de su litifi cación, excluyendo la alteración superfi cial (meteoriza-
ción) y el metamorfi smo». Larsen y Chilingar (1979), en una extensa revisión sobre la diagé-
nesis, la defi nieron como: «el cambio que tiene lugar en el carácter y composición de los se-
dimentos, desde el momento de su depósito hasta que los materiales resultantes se encuentren 
en el campo del metamorfi smo o queden expuestos a los efectos de la meteorización atmosfé-
rica». Este cambio se realiza por procesos de compactación, cementación, disolución, recrista-
lización, reemplazamiento mineral, coalifi cación y degradación de la materia orgánica, inclu-
yendo asimismo la generación de hidrocarburos (HC).

La revisión más completa hecha hasta la actualidad sobre la diagénesis, con un intento de 
análisis crítico del tema, es la de Dunoyer de Segonzac (1969) y a este autor remitimos a los 
interesados en la historia de la diagénesis hasta esa fecha. Asimismo, amplia información de 
carácter general puede encontrarse en: Larsen y Chilingar (1967 y 1979), Strakhov (1970), 
Chilingar y Wolf (1975 y 1976), Berner (1980), Parker y Sellewood (1983), Wilson et al. 
(1994) y, más recientemente, en Morad (1998), Morad et al. (2000), Worden y Morad (2000 
y 2003) y Worden y Burley (2003).

De todas maneras señalaremos que el concepto de diagénesis aparece ya claramente ex-
puesto en el siglo pasado por Walter (1893-94), si bien había sido defi nido con anterioridad. 
Dicho autor escribe: «Entendemos por diagénesis el conjunto de modifi caciones físicas y quí-
micas que sufre un sedimento después de su depósito, con exclusión de los fenómenos orogé-
nicos y volcánicos». En sus trabajos anuncia ya además los principales capítulos de las inves-
tigaciones futuras sobre la diagénesis: química y microbiología de las aguas y los limos; 
cementación; compactación: problemas de las concreciones, etc. Además pasa revista sucesi-
vamente a: 1) diagénesis de los depósitos detríticos; 2) diagénesis de depósitos químicos (trans-
formación yeso/anhidrita); 3) diagénesis de los depósitos orgánicos (carbonización de la ma-
teria orgánica vegetal, silicifi cación de los bosques, recristalización y dolomitización de calizas); 
4) diagénesis de depósitos volcánicos (consolidación de tobas).

Con estos apartados lo que el «pionero» Walter (1984) hace es llamar la atención sobre un 
hecho básico: la selectividad de los procesos diagenéticos en función de las litofacies. Es decir, 
los resultados de los procesos postsedimentarios pueden ser muy distintos, aun siendo idénti-
cos los factores que actúen, si son diferentes los materiales afectados. Las transformaciones que 
tienen lugar en la diagénesis son debidas a que las partículas sólidas del sedimento y los fl uidos 
encerrados en sus poros tienden a mantenerse en equilibrio mediante reacciones controladas 
por parámetros físico-químicos, tales como: temperatura, presión, tiempo, pH, Eh, concen-
tración iónica, etc.

La complejidad de la diagénesis apuntada y el carácter dinámico de la misma difi cultan el 
dar una defi nición sencilla para ella, pero tal vez podría decirse que en dicho concepto se inclu-
yen: «Todas las transformaciones que sufren los sedimentos como consecuencia de la acción 
conjunta de procesos físicos, químicos y biológicos, desde el momento de su deposición hasta el 
comienzo del metamorfi smo o hasta que vuelven a ser expuestos a los efectos de la  meteorización».

Límites de la diagénesis: la diagénesis en el tiempo y en el espacio

Un problema que ha preocupado a todos los investigadores ha sido el de los límites de la 
diagénesis. Estos son pocos defi nidos y plantean una serie de problemas para ser precisados, 
pero en primera aproximación se trata de:
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a) Límite sedimentación-diagénesis.
b) Límite diagénesis-metamorfi smo.
c) Límite diagénesis-alteración superfi cial (meteorización).

Es decir, ¿cuándo se considera que acaban los procesos de sedimentación y comienza la 
diagénesis?, ¿en qué grado de transformación hay que abandonar este término y utilizar el de 
metamorfi smo?, ¿cuándo la diagénesis deja de ser tal y hay que hablar de procesos de meteori-
zación? Estas preguntas en sus detalles están aún muy lejos de poder ser contestadas con preci-
sión y ello es la causa en ocasiones de problemas de nomenclatura al consultar distintas escuelas.

Se podría defi nir un límite teórico máximo para la diagénesis basándose en parámetros 
termodinámicos. Dicho límite coincidiría con el punto crítico de las soluciones acuosas invo-
lucradas en la diagénesis y sería el plano curvo de presión-temperatura-composición, a través 
del cual las soluciones líquidas y sus fases de vapor asociadas, se combinan para dar fases fl ui-
das simples. Este marcador diagenético presenta el problema de que la temperatura crítica para 
el agua (374 °C) es mucho mayor que la asumida para el límite superior de temperaturas del 
ambiente diagenético y mucho mayor para las soluciones salinas subterráneas. Consecuente-
mente, el límite real estaría a una T y P considerablemente menores que las que carac terizan 
los puntos críticos de los fl uidos subterráneos. Por todo lo anterior, McLlreath y Morrow 
(1990) llegan a la conclusión de que los procesos diagenéticos actúan bajo la infl uencia de 
fl uidos subcríticos: líquidos y sus fases de vapor asociadas. Una de las consecuencias más im-
portantes de este comportamiento químico de los fl uidos diagenéticos es el fraccionamiento 
de los gases, tales como CO2, SH2, CH4 y otros hidrocarburos ligeros, entre las fases líquidas 
y gaseosas. Por ejemplo, la existencia de H2O-CO2 subcrítico en solución desmezclada con-
trola la concentración de CO2 de las soluciones diagenéticas que provocan la creación y des-
trucción de la porosidad en profundidad (Hutcheon, 1989).

El término halmirólisis ha sido frecuentemente utilizado para las reacciones de diagénesis 
que tienen lugar en la interfase sedimento-agua marina. Asimismo, es de uso bastante genera-
lizado, sobre todo por los especialistas en arcillas, el término anquizona para defi nir la transi-
ción entre la diagénesis y el metamorfi smo.

A pesar del gran número de términos empleados en la bibliografía, para zonar la diagéne-
sis en el tiempo, consideramos que el conocimiento de los correspondientes a algunos autores 
puede ser más que sufi ciente para poder leer y comprender trabajos específi cos.

Los estadios diagenéticos en la escuela rusa

Strakhov (1953 y 1970) fue uno de los primeros investigadores en el campo de la diagé-
nesis. Este autor dividió la historia de las rocas sedimentarias en tres estadios evolutivos:

1. Sedimentogénesis, durante la cual tiene lugar la formación del sedimento.
2. Diagénesis, o transformación del sedimento en roca sedimentaria.
3. Catagénesis, largo estadio de cambios secundarios en la roca sedimentaria ya formada.

Este autor, y con él casi toda la escuela rusa, utilizan el término de diagénesis en un senti-
do restringido a la transformación del sedimento en roca.

Posteriormente, Vassoevich et al. (1967 y 1968) (en Larsen y Chilingar, 1979) dividen la 
catagénesis en tres etapas, caracterizadas por su relación con la maduración de la materia or-
gánica:

1.ª etapa: estado de carbones pardos (protocatagénesis).
2.ª etapa: estados de carbonización D, G, Zh, K y OS (mesocatagénesis).
3.ª etapa: estado de hullas pobres en volátiles, semiantracitas y antracitas (apocatagénesis).
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Más tarde, Bostick y Damberger (1971) y Bartenstein y Teichmülller (1974) han estable-
cido una relación entre las distintas etapas de la catagénesis en función del rango de los car-
bones y la aparición de depósitos de petróleo y gas.

Estadios diagenéticos de Fairbridge (1967)

Este autor propone un esquema general (fi gura 20.1) para la diagénesis de cualquier sedi-
mento y la divide en:

a)  Sindiagénesis: fase de sedimentación. Comienza en el momento que los clastos tocan 
el fondo y se caracterizan por la presencia de aguas que son expulsadas muy lentamen-
te. La subdivide en:

1. Estado inicial, controlado por la química de las aguas suprayacentes. Zona oxi-
dante, con materia orgánica.

2. Estadio de enterramiento temprano, controlado por las aguas intersticiales que 
han sido modifi cadas químicamente por organismos (fundamentalmente bacte-
rias). Zona reductora.

La base de la sindiagénesis se situaría en el límite más bajo de la actividad bacte-
riana, que puede variar entre 1 y 100 m. La duración absoluta puede oscilar entre 
1.000 y 10.000 años.

b) Anadiagénesis: fase de compactación y maduración. En ella los sedimentos se litifi can, 
produciéndose una reducción de la porosidad y la expulsión progresiva de las aguas 
intersticiales. La anadiagénesis empieza al fi nal de la sindiagénesis y termina a pro-
fundidades del orden de 10.000 m. Su duración va de los 10 a los 100 millones 
de años.

c) Epidiagénesis: fase emergente y postdiastrófi ca. Se produce la reentrada de aguas su-
perfi ciales (de origen meteórico y movimiento descendente). Se produce una intensa 
oxidación junto con mineralizaciones autigénicas características. Esta zona puede lle-
gar a profundidades de hasta 5.000 m. La duración de la exposición a estas condicio-
nes es casi ilimitada.

Eh = 0

      Agua 
de lagosN.M.M.

Agua de lluvia

OCÉANO

Zona de
mesodiagénesis

Zona de
eodiagénesis

Movimiento de
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telodiagénesis

Mezcla de aguas

H2O

Agua 
meteórica

Figura 20.1. Perfi l idealizado de un margen continental mostrando la situación 
de la sedimentación marina y de las tres etapas de diagénesis. Modifi cado de 
Fairbridge, 1967.
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Estadios diagenéticos de Choquette y Pray (1970)

En la década de los setenta se produce una espectacular revolución en el estudio de la 
diagénesis de sedimentos detríticos. Hasta entonces no se relacionaban los procesos diagené-
ticos en sedimentos gruesos (gravas y arenas) con los de arcillas y limos intercalados. A partir 
de este período, la antigua idea de que el progresivo enterramiento de una secuencia de are-
niscas-lutitas era un sistema relativamente estático fue reemplazado por nuevos conocimientos 
que sugerían que estos sistemas eran altamente dinámicos durante la diagénesis. Cada secuen-
cia de arenas-limos-arcillas podía ser un complicado sistema que reaccionaba de una forma 
diferente con el enterramiento progresivo, dependiendo de las características del ambiente 
deposicional y de la subsecuente historia térmica y de enterramiento. Las nuevas ideas indica-
ban que las curvas de porosidad-profundidad podrían ser signifi cativamente diferentes a lo 
esperado, tanto a escala inter como intracuencal.

Para situar los procesos fundamentales que han afectado a las rocas sedimen tarias, dentro 
de una gran variedad de ambientes diagenéticos, los investigadores actuales han adoptado cla-
sifi caciones que subdividen la diagénesis en varios estadios. La clasifi cación de Choquette y 
Pray (1970) es la más utilizada para rocas siliciclásticas a partir de Schmidt y McDonald 
(1979). Esta clasifi cación subdivide estos ambientes en tres estadios: eodiagénesis, o cambios 
diagenéticos que tienen lugar cerca de la superfi cie de sedimenta ción y donde las soluciones 
intersticiales están aún en comunicación con la masa de agua suprayacente. Cuando estos 
fl uidos cambian por enterramiento, se considera que se ha alcanzado el estadio de mesodiagé-
nesis o de enterramiento profundo. La mayoría de los sedimentos permanecen en este régimen 
la casi totalidad de su historia diagenética. Finalmente, cuando la circulación renovada de las 
aguas meteóricas, debido a la emersión o erosión, se generaliza, se entra en el estadio de telo-
diagénesis.

Los procesos durante la eodiagénesis en sedimentos detríticos están dominados por la diso-
lución relativamente rápida y la reacción de los componentes amorfos o inestables, dando 
lugar a la formación de minerales característicos como: carbonatos, hematites, glauconita, 
zeolitas, ilita, clorita, etc.

La metaestabilidad de muchas de las asociaciones eodiagenéticas da como resultado sedi-
mentos o rocas que muestran huellas de la composición de las aguas intersticiales del enterra-
miento temprano. Por otro lado, los cambios que tienen lugar durante la eodiagénesis son, a 
menudo, más drásticos que cualquier modifi ca ción posterior, siendo muy difíciles de estable-
cer modelos verdaderamente predictivos (Almon y Davies, 1979 y Besley y Turner, 1983).

Durante la mesodiagénesis los cambios se producen de acuerdo con la mineralogía detrítica 
original, siendo los efectos más pronunciados en rocas donde los componentes inestables han 
superado su paso por la eodiagénesis. Las modifi caciones en esta etapa están generalmente 
restringidas a la precipitación y disolución de fases minerales autigénicas (cementación-
reemplaza miento-disolución y disolución por presión). La temperatura elevada añade energía 
al sistema, rebajándose las barreras geoquímicas e incrementando la velocidad de reacción. 
Además, la migración del fl uido intersti cial transporta grandes can tidades de soluto, con lo 
que se producen mayores cambios diagenéticos a escala regional. Este hecho facilita el estable-
cimiento de modelos más predictivos en enterramientos profundos (Burley et al., 1985).

En la telodiagénesis se produce la alteración de los minerales, tanto detríticos como autigé-
nicos, formados normalmen te bajo condiciones muy diferentes, pudiendo tener lugar la des-
trucción casi total de la roca. Su efecto es particularmente importante en la diagénesis de rocas 
más solubles como los carbonatos y evaporitas.

Morad et al. (2000) consideran que el límite entre eodiagénesis y mesodiagénesis no es 
preciso en términos de profundidad de enterramiento y temperatura. Sin embargo, consideran 
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que los procesos mesodiagenéticos tienen lugar a profundidades de enterramiento ≥ 2 km y 
temperaturas ≥ 70 °C, las cuales coinciden con el inicio de la compactación mecánica, las 
reacciones de transformación de los minerales de la arcilla, la precipitación de cemento de 
cuarzo y la alteración térmica de la materia orgánica. La mesodiagénesis englobaría todas las 
modifi caciones que se producen en un amplio rango de profundidades de enterramiento y 
temperaturas y, por lo tanto, subdividen la mesodiagénesis en somera (2-3 km; T = 70-100 °C) 
y profunda (> 3 km; T > 100 °C). La emersión y la incursión de las aguas meteóricas inducen 
a las alteraciones telodiagenéticas, incluyendo caolinitización y disolución de cementos carbo-
náticos por debajo de profundidades de decenas a algunos cientos de metros.

Más recientemente, Worden y Burley (2003) utilizan el concepto de regímenes diagenéti-
cos que, según estos autores son un amplio armazón que relaciona los procesos diagenéticos 
con la evolución de las cuencas sedimentarias (fi gura 20.2). Las secuencias sedimentarias más 
antiguas han sufrido repetidos ciclos de subsidencia y emersión. Sin embargo, generalmente 
la huella de su historia eodiagenética y mesodiagenética original ha sido más o menos preser-
vada, debido a la reducción de porosidad y litifi cación general que tiene lugar durante el epi-
sodio inicial de diagénesis de enterramiento (fi gura 20.3a y b).

Depósito

TELOGÉNESIS

MESOGÉNESIS

EOGÉNESIS

Inversión
estructural

Enterramiento
efectivo

Meteorización, 
erosión y transporte

Interacción con agua
meteórica, normalmente
con profundidades de
enterramiento someras

El levantamiento
puede comenzar en 
cualquier momento, 
profundidad o 
temperatura durante
el enterramiento

Deshidratación de las arcillas,
el yeso y la materia orgánica

Compactación y expulsión
de las aguas de los poros

Descarboxilación de la materia
orgánica

Generación de petróleo

Sobrepresión

Interacción de los
componentes detríticos
con las aguas de los poros
durante el enterramiento
somero y bajo la influencia
del sistema deposicional

* Compactación mecánica y química
* Aguas intersticiales influenciadas
por el incremento de T y P y por los
productos de las reacciones durante
el enterramiento en los propios
sedimentos o en los adyacentes
* Crecimiento de cementos
* Destrucción de la porosidad primaria

Figura 20.2. Diagrama de fl ujo mostrando las relaciones entre los regímenes de la diagénesis. El cambio de la 
mesogénesis (diagénesis de enterramiento) a la telogénesis puede ocurrir en cualquier momento del enterramien-
to. La telogénesis (relacionada con los procesos de emersión) sólo ocurre cuando las aguas superfi ciales penetran 
en las cuencas invertidas y causan reacciones minerales. Modifi cado de Worden y Burley, 2003.

Con el desarrollo de los modelos cuantitativos aplicados a las cuencas recientemente, las 
evaluaciones de los procesos diagenéticos también deben ser tenidas en cuenta a la hora de 
hacer predicciones reales. Para ello se debe de determinar: qué reacciones diagenéticas han 
tenido lugar, dónde tuvieron lugar, cuál fue la velocidad de reacción, y bajo qué condiciones y 
cuándo se produjeron, a lo largo de la historia de la cuenca. Es además de suma importancia 
conocer si estas rocas estuvieron, y cuándo, dentro de un sistema abierto, dominado por fl ui-
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Figura 20.3. a) Secuencia esquemática de los principales procesos y productos diagenéticos de las areniscas de las formaciones AEB y BH del Cretácico inferior, campo de Salam, del 
Western Desert, Egipto. b) Curvas de temperatura y de la historia de enterramiento para los pozos del campo de Salam con los procesos diagenéticos más importantes sobreimpuestos. 
Las profundidades de enterramiento y datos estratigráfi cos y litológicos fueron determinados utilizando los logs de sondeo. Las paleoisotermas para las curvas fueron calculadas utili-
zando un programa BASINMOD 1.1. S1, S2 y S3, siderita; D1 y D2, dolomita; q, cuarzo; DK, dikita; I, ilita; P, pirrotina; I y II, porosidad.
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dos, o de un sistema cerrado, dominado por componentes de la roca. Muchos procesos dia-
genéticos no son del todo conocidos, por lo que el uso de modelos geoquímicos y técnicas 
analíticas cuantitativas de alta resolución pueden ayudar a incrementar el conocimiento de los 
mismos (Hutcheon, 1989).

Controles geológicos sobre la diagénesis

Para Brenner et al. (1991) los efectos combinados de los procesos diagenéticos sobre los 
sedimentos originales dan lugar a un estilo o fábrica diagenética, siendo ésta controlada por 
ocho parámetros interactivos: 1) composición del sedimento; 2) historia térmica; 3) velocidad 
de acomodación (subsidencia + cambios del nivel del mar); 4) velocidad de acumulación de 
sedimentos; 5) edad (el tiempo en que los sedimentos han sido expuestos a otras variables), 
6) arquitectura interna del cuerpo de sedimentos (estructuras y texturas); 7) geometría externa 
del cuerpo de sedimentos, y 8) química y fl ujo de los fl uidos (fi gura 20.4). Cada una de estas 
variables es considerada como independiente y deberá ser una parte integral de cualquier aná-
lisis de cuencas. Además, otras variables son determinadas por la combinación de los paráme-
tros anteriormente mencionados. Por ejemplo, los gradientes de presión dentro de un paque-
te de sedimentos se determinan por las velocidades comparativas de acomodación y 
acumulación de sedimentos, así como por su arquitectura interna (la textura y estructura de-
terminan la porosidad y la interconexión de los poros) y por la geometría externa de los mis-
mos (la cual indica la trayectoria del potencial del fl ujo (fi gura 20.5). La historia de los gra-
dientes de presión son un factor crítico en la modelización diagenética porque determinan la 
dirección y duración de la trayectoria en los fl ujos de los fl uidos.

Química
de fluidos

Morfología
de sedimento

Relaciones
estratigráficas

Evolución de
la secuencia

Velocidad
subsidencia

ASENTAMIENTO TECTÓNICO
(PROCEDENCIA)

Textura
y 

estructura
DIAGÉNESIS

COMPACTACIÓN
CEMENTACIÓN

DISOLUCIÓN

Ambiente
deposicional

y
paleogeográfica

Velocidad
acumulación

Paleoclima
Composición
de sedimento

Calor

Edad

Figura 20.4. Relaciones entre asentamiento tectónico, paleoclima, ambiente deposicional y los ocho parámetros 
geológicos que directamente controlan la diagénesis. Modifi cado de Brenner et al., 1991.

El marco tectónico y paleogeográfi co determina la composición primaria de los sedimen-
tos, tanto químicos como detríticos. La procedencia de estos últimos se refl eja en la minera-
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logía de las areniscas y lutitas. Las fuentes de 
estas rocas dentro de las secuencias genéticas 
deben de ser evaluadas, porque la composi-
ción del sedimento original establece límites 
cuantitativamente importantes sobre algu-
nos procesos diagenéticos. Es decir, la mayor 
parte de los productos diagenéticos se for-
man por disolución o alteración de los gra-
nos detríticos originales. Los regímenes hi-
droquímicos postdeposicionales a que los 
sedimentos están sometidos, también con-
tribuyen a la fábrica o estilo diagenético ya 
que controlan la generación de minerales 
autigénicos, derivados generalmente de 
fuentes externas, tales como los cementos 
carbonáticos derivados de la degradación de 
la materia orgánica (p. ej., Surdam et al., 
1989). Estos regímenes hidroquímicos tam-
bién dependen, en gran parte, de los am-
bientes deposicionales de cada depósito de 
sedimentos.

El fl ujo calorífi co, la subsidencia y la ve-
locidad de acumulación de sedimentos se 
relacionan con el marco tectónico y de re-
lleno de una cuenca. Cambios relativos en 

el nivel del mar (p. ej., eustastismo + subsidencia) afectan a la velocidad de acumulación. La 
historia resultante de enterramiento determina los gradientes térmicos y de presión dentro de 
una cuenca. Los análisis de geohistoria y backstripping se utilizan para reproducir la historia 
del enterramiento en los almacenes en función del tiempo, temperatura y presión (p. ej., Van 
Hinte (1978), Guidish et al. (1985), Sclater y Christie (1980), Surdam et al. (1989) y Th orne 
y Watts (1989), fi gura 20.3b).

Los granos detríticos, sometidos a las variaciones de los factores citados por Brenner et al. 
(1991) sufren cambios químicos involucrando a los fl uidos y a otros parámetros tales como el 
pH, Eh, presión parcial de CO2, salinidad y composición, que fi nalmente controlan la solu-
bilidad relativa de los aluminosili catos y de los carbonatos. En cuencas donde se generan HC 
la interacción de los productos químicos, derivados de la maduración de la materia orgánica, 
con los granos detríticos y los cementos autigénicos, puede jugar un papel importante en la 
diagénesis y en la calidad como roca almacén (Curtis, 1978; Surdam et al., 1989).

En la tabla 20.1 se muestra la importancia relativa de algunos de los controles diagenéticos 
sobre determinados procesos de transformación y cementación mineral. Estos parámetros son 
de naturaleza externa. Los cambios producidos por la química de los fl uidos ejercen fuertes 
controles en la diagénesis de carbonatos, aluminosilicatos y de la sílice. Por el contrario, estos 
efectos son débiles sobre la diagénesis de la materia orgánica y de las evaporitas. La diagénesis 
de la materia orgánica está fundamental mente controlada por la temperatura (maduración 
térmica), cuyas reacciones pueden formar HC líquidos, los cuales tienden a excluir cualquier 
otro fl uido de los poros.

La temperatura es, por supuesto, un control importante sobre la mayoría de los cambios 
diagenéticos en que intervienen reacciones químicas. La cementación silícea es una excepción 
a la regla, por el papel dominante que juega el pH de las soluciones sobre la diagénesis de la 

DIAGÉNESIS

AMBIENTE DEPOSICIONAL
(SELECCIÓN HIDRÁULICA)

Tectónica
procedencia

Mineralogía
detrítica
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Composición
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DIAGÉNESIS = F (AMBIENTE DEPOSICIONAL)
(para sedimentos con área fuente, enterramiento e historia tectónica comunes)

Figura 20.5. Diagrama de fl ujo mostrando la interrelación de los principales factores 
que son controles primarios de la diagénesis. La mayoría de estos factores también 
pueden ser relacionados con el ambiente deposicional. Modifi cado de Stonecipher 
et al., 1984.
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sílice, particularmente en la eodiagénesis. El control que la velocidad del fl ujo de los fl uidos 
ejerce sobre la materia orgánica es menos intenso que sobre la mayoría de los procesos diage-
néticos.

Métodos de estudio

La técnica primera y fundamental para el estudio de la diagénesis es el uso del microscopio 
petrográfi co de luz transmitida. La incorporación de la cátodoluminiscencia fría y caliente al 
microscopio petrográfi co ha supuesto un gran adelanto para el reconocimiento de la secuencia 
de cementos carbonáticos y para la cuantifi cación del cemento silíceo y de los procesos de 
disolución por presión en cuarzo. Sin embargo, como muchas de las partículas que han de ser 
observadas son de tamaños inferiores a 20 μm, es de gran utilidad el microscopio electrónico 
de barrido (MEB) con las modalidades de electrones secundarios y retrodispersados, con un 
espectrómetro de energía dispersiva incorporado, para análisis semicuantitativos de los proce-
sos. El microscopio electrónico de transmisión (MET) ofrece la posibilidad de determinar la 
naturaleza exacta de pequeñas partículas arcillosas intercrecidas y de minerales autigénicos que 
pueden ser analizados químicamente. La microsonda electrónica es una herramienta funda-
mental para el análisis químico de los cementos y reemplazamientos diagenéticos, así como la 
secuencia en su composición que refl eja los tipos de aguas a partir de los cuales han precipi-
tado. Esta técnica se utiliza para obtener análisis químicos cuantitativos de minerales sobre 
superfi cies pulidas. Además, muchos otros métodos pueden aplicarse durante el estudio de la 
diagénesis de rocas siliciclásticas. Por su interés económico, destaca la impregnación de los 
poros con resinas de poliéster coloreadas, y la porosimetría por intrusión de Hg y He.

Con respecto a los métodos que proporcionan las edades absolutas y relativas de los pro-
cesos diagenéticos en profundi dad, así como sus temperaturas de formación, se han realizado 
importantes avances en las últimas décadas. Las reconstruccio nes de la temperatura han sido 
controla das por métodos geoquímicos y petrográfi cos (fi gura 20.3B). Dentro de éstos, los 
geoquímicos orgánicos han utilizado tradicional mente técnicas tales como la refl ec tividad de 
la vitrinita y la Tmáx de pirólisis (Heroux et al., 1979), aunque muchas veces no han dado re-
sultados óptimos, debido sobre todo a errores de tratamiento de las muestras.

El estudio de las inclusiones fl uidas en los crecimientos secundarios de cuarzo y en los 
cementos carbonáticos ha sido utilizado para determinar el momento y las condiciones de 
cementación durante la diagénesis (Roedder, 1984; Goldstein, 2001; Rossi et al., 2002). Con 
datos geológicos y geoquímicos apropiados, y correcciones de presión y de la temperatura de 
homogeneización de la inclusión fl uida, se puede llegar a la estimación de la temperatura 
de cementación (Lundegard, 1989). Aparte de suministrar evidencias sobre el momento de la 
cementación, las variaciones espaciales en las temperaturas de homogeneización de las inclu-

Productos diagenéticos Actividad 
biológica Tiempo Temperatura Presión Flujo 

de fl uidos
Química 

de fl uidos

Cementación y recristalización de carbonatos ** * ** ** ** **
Cementación y recristalización de evaporitas * * ** ** ** *
Diagénesis de arcillas y aluminosilitados * ** ** * ** **
Transformación materia orgánica ** ** ** * * *
Cementación y recristalización de formas de sílice ** * * * ** **

**: Fuerte control.
*: Débil control.

Tabla 20.1. Principales factores que controlan los procesos diagenéticos. Modifi cado de McLlreath y Morrow, 1990.
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siones fl uidas pueden informarnos también sobre las 
direcciones de los fl uidos y de los fl ujos calorífi cos 
en las cuencas. La aplicación de estos métodos a los 
cementos de cuarzo en las areniscas jurásicas del mar 
del Norte y del Western Desert en Egipto ha apor-
tado información sobre los cambios paleotermales y 
sobre la migración de las salmueras calientes ascen-
dentes a favor de los sistemas de fallas principa les. 
La realización de mapas de temperaturas mediante 
inclusiones fl uidas, de una generación de cemento 
determinada, es un buen sistema de identifi cación 
de las anomalías térmicas causadas por el fl ujo de 
los fl uidos (Rossi et al., 2002).

Mediante los datos isotópicos del K/Ar, Ar40/Ar39 
y K/Ca, se pueden obtener las edades absolutas de 
precipitación de minerales de arcilla y feldespatos en 
sedimentos siliciclásticos (Lee et al., 1989; Girard et 
al., 1988; Marfi l et al., 1996). Los datos de trazas de 
fi sión de algunos minerales pesados, como apatito y 
circón, en series volcanoclásticas antiguas, también 
dan información importante sobre paleotemperatu-
ras. Estos datos se utilizan para delimitar con mayor 
precisión la «ventana» de generación de HC.

Los isótopos estables de C y O en carbonatos 
permiten obtener valiosa información sobre las con-
diciones químicas y el ambiente en que precipitaron, 
así como el origen y evolución del fl uido precursor, 
pudiendo llegar a distinguirse varias generaciones o 
etapas de cementación por su distinta signatura iso-
tópica (Hudson, 1977; Heydari, 1997).

La cátodoluminiscencia es una técnica que per-
mite revelar texturas internas y zonados composi-
cionales, sobre todo en cementos carbonáticos y en 
procesos de albitización de feldespatos que no son 
detectables a través del microscopio petrográfi co 
convencional, cuando una muestra es sometida a 
una fuente de electrones. Asimismo, la cátodolumi-
niscencia caliente es una técnica más específi ca para 
detectar la presencia de cementos y/o de presión 
disolución entre los granos de cuarzo (Zinkernagel, 
1978; Ramseyer et al., 1989).

Actualmente, se realizan modelos donde se rela-
cionan las fases minerales y el quimismo de los fl ui-
dos para simular los cambios composicionales de las 
aguas que participan en las distintas etapas diagené-
ticas. Estos datos son de gran ayuda para la com-
prensión de las observaciones petrográfi cas sobre 
secuencias de minerales y procesos diagenéticos (fi -
gura 20.6).
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Figura 20.6. Modelización termodinámica del agua de formación de los 
pozos del campo de Salam (Egipto) para determinar sus condiciones de 
equilibrio con la asociación mineralógica diagenética. Variación en función 
de la temperatura de: a) pH y Eh; b) los minerales aluminosilicatados y el 
cuarzo; c) los minerales con azufre y la siderita. La línea continua situada 
en el 0 indica el estado de equilibrio minerales-solución y las líneas pun-
teadas indican un margen de error de ± 0,5 unidades de IS. En la fi gura 
B se ha sombreado el rango de temperatura en el que convergen las curvas 
de los minerales aluminosilicatados que componen la asociación mineral 
en equilibrio con la roca. Se ha utilizado el programa PHREEQC, versión 2 
(Parkhurst y Appelo, 2000).



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

1056

DIAGÉNESIS DE CONGLOMERADOS

La selectividad de los procesos diagenéticos, 
en función de las características composicionales 
y texturales, se pone de manifi esto en las rocas 
siliciclásticas (o detríticas en general). Así los se-
dimentos gruesos como las gravas (clastos de 2 a 
256 mm) se modifi can en menor grado que los 
arenosos (2 a 0,062 mm) y éstos a su vez menos 
que los pelíticos (menores de 0,062 mm). Prueba 
de estas diferencias es que la diagénesis de los se-
dimentos más gruesos no ha sido prácticamente 
investigada, salvo en raras excepciones, existiendo 
por el contrario gran profusión de trabajos sobre 
diagénesis de arenas y arcillas, como veremos 
oportunamente.

El aspecto más estudiado de estos sedimentos 
es la infl uencia ejercida por la textura (tamaño, 
forma, selección), composición química y minera-
lógica, y presencia o ausencia de matriz, sobre su 
compactación. En este proceso se establecen dife-
rencias en las relaciones texturales, sobre todo de 
fábrica. Así, según Hails (1976) en gravas caladas 

(sin matriz) se produce una pequeña com-
pactación en un estado de diagénesis inicial, 
muy próximo a la sedimentación. Aunque 
la magnitud de esta compactación no es co-
nocida, se suele aplicar la densidad de em-
paquetado, que a su vez está infl uenciada 
por el ambiente de sedimentación. Este mis-
mo autor, en gravas con alto contenido en 
matriz, encuentra que pueden existir cemen-
taciones con aparente evidencia de intercre-
cimiento de partículas y otros fenómenos 
derivados de la inestabilidad de los compo-
nentes de la matriz (fi guras 20.7 y 20.8).

Ingles y Grant (1975) tratan también de 
la compactación, haciendo referencias con-
tinuamente a las propiedades mecánicas de 
gravas y arenas (fi gura 20.8). Pasan revista 
a aspectos tan importantes como: porosi-
dad, compresibilidad, permeabilidad, licue-
facción, colapsación, etc.

Un tema más ampliamente estudiado, 
debido a sus implicaciones económicas, es 
el de la permeabilidad. Parece ser que esta 
propiedad es obviamente reducida por com-
pactación y cementación e incrementada 
por disolución. La reducción de los poros 
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Figura 20.7. Aspectos más signifi cativos de la evolución diagenética de los 
distintos tipos de gravas.

Figura 20.8. Algunos de los procesos diagenéticos que presentan los conglomerados 
del Buntsandstein y del Terciario de la cordillera Ibérica: A) Detalle de las huellas 
de presión en los cantos de los conglomerados del barranco de la Hoz (Guadalajara). 
B) Porosidad primaria y secundaria visible en los conglomerados de los testigos del 
sondeo de Sigüenza. C) Brecha polimíctica cementada por calcita del Terciario de la 
cordillera Ibérica. D) Conglomerado con matriz arenosa y cementado por minerales 
de uranio de El Pobo de Dueñas (Guadalajara).



Diegénesis de rocas detríticas

1057

en las gravas, después de la sedimentación, y subsecuente enterramiento, está infl uenciada por 
la composición del sedimento, de los fl uidos intersticiales, las condiciones de circulación de 
las aguas subterráneas y la magnitud de la presión ejercida por los depósitos suprayacentes 
(fi gura 20.8). El efecto de la forma de los clastos y el contenido en mezclas granulométricas 
más fi nas, sobre las fuerzas de empuje en sedimentos gruesos, ha sido revisado para su aplica-
ción a los agregados de los fi rmes de carreteras (Bustillo et al., 2001).

La diagénesis de las gravas no difi ere marcadamente de la de las arenas y casi todos los 
autores, como por ejemplo Füchtbauer (1974), remiten a las areniscas, considerando que la 
mayoría de los procesos diagenéticos son similares en ambos grupos de sedimentos.

DIAGÉNESIS DE ARENISCAS

Trabajos básicos

El gran progreso que ha adquirido la diagénesis de areniscas en los últimos años se debe 
fundamentalmente a la aplicación de técnicas específi cas de estudio tales como las citadas en 
el capítulo 1.4. De todas formas, los numerosos trabajos existentes tienen enfoques muy di-
versos y no existen aún criterios comunes para abordar la historia diagenética de las areniscas. 
Como ejemplo de esto se tiene el hecho de que no todos los estudios abordan conjuntamen-
te la diagénesis de las areniscas y de los sedimentos arcillosos asociados a ellas. Numerosos 
autores han apuntado que tal separación es completamente desafortunada ya que los fl uidos 
expelidos en la compactación de las lutitas son los responsables de muchos de los procesos 
diagenéticos que afectan a las areniscas suprayacentes, provocando cementaciones, reemplaza-
mientos, corrosiones o disoluciones (Powers, 1967; Magara, 1974; Hayes, 1979; Boles y 
Franks, 1979; Bjørlykke, 1980; Arribas, 1986; fi gura 20.9).

El conocimiento que en la actualidad se 
tiene sobre este tema ha contribuido a revisar 
muchas de las clasifi caciones de areniscas y a 
poner en tela de juicio la génesis de grupos tan 
importantes como las wackes o grauvacas, 
como veremos posteriormente.

Füchtbauer (1967) fue uno de los primeros 
autores en documentar el control del ambiente 
deposicional sobre los modelos de cementación 
en areniscas antiguas, a pesar de que la autigé-
nesis, según este autor, ocurrió a profundidades 
de enterramiento entre 1.000 y 1.200 m. Así, 
en ambientes de transición (marino-salobre-
evaporítico) los cementos típicos encontrados 
fueron anhidrita, calcita, dolomita ferrosa, al-
bita, halita, analcima y baritina-celestina.

Por el contrario, en los depósitos fl uviales 
el feldespato-K y la dolomita fueron los prin-
cipales minerales cementantes. También en-
contró este autor que en depósitos de estuario 
se formaban cementos de clorita y vermiculi-
ta, mientras que los cementos silíceo e ilítico 
se desarrollaban por igual en todos los am-
bientes.
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Figura 20.9. Esquema mostrando cómo los iones necesarios para la cementación 
de areniscas (fl echas) son suministrados por las reacciones entre los minerales de 
arcilla detríticos intercalados y por la alteración de los feldespatos durante la 
diagénesis. Modifi cado de Boles y Franks, 1979.
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Posteriormente Füchtbauer (1974) generalizó sus observacio-
nes a areniscas de ambientes fl uvial, marino y evaporítico de 
distintas formaciones y edades, concluyendo que tanto la caoli-
nita como la sudoita (clorita dioctaédrica) y el feldespato-K pue-
den considerarse como cementos característicos de areniscas de 
agua dulce. Por otro lado, la clorita más temprana, la analcima 
y la albita son cementos típicos de ambientes marinos y evapo-
ríticos.

Otros autores clásicos que ayudaron en gran manera a esta-
blecer las líneas de investigación en el campo de la diagénesis de 
areniscas, fueron Pettijohn et al. (1972). Estos autores señalan, 
en primer lugar, que la evidencia más clara de que una arena ha 
sufrido diagénesis es la textural, particularmente la presencia de 
reemplazamientos pseudomórfi cos. Para ellos, una guía útil del 
origen diagenético de un mineral es la pureza de su composi-
ción. En segundo lugar, resaltan la importancia del conocimien-
to de la físico-química implicada en los procesos diagenéticos, 
pasando revista a la química de la disolución y precipitación, 
que ellos consideran debe hacerse evaluando los cambios de 
energías libres o funciones de Gibbs a presión y temperatura 
constantes. Un ejemplo muy conocido es el que se muestra en 
la fi gura 20.10, del reemplazamiento de un grano de cuarzo por 
calcita. Analizan también la recristalización como una tendencia 
de los minerales hacia un mínimo de las energías libres de Gibbs 
en un sistema químico determinado. Entre los ejemplos pro-
puestos analizan el que se da frecuentemente en areniscas con 
cementación silícea:

SiO2 (vidrio) → SiO2 (cuarzo)

DG∫0
(cuarzo)

 – DG∫0
(vidrio)

 =DG0
R

 (–192,4) – (–190,9) = –1,5 kilocalorías

Esto se verifi ca a 25° y 1 atmósfera de presión.

Pettijohn et al. (1987-1972) consideran a la disolución incon-
gruente o alteración como uno de los procesos diagenéticos más 
comunes, ya que incluyen en él a la caolinitización de los granos 
del feldespato, tan frecuente en la diagénesis.

Las constantes de equilibrio de las ecuaciones que transforman 
feldespato-K-mica (moscovita-ilita) en caolinita y gibbsita siempre 
involucran la relación aK+/aH+. Por ello se pueden construir 
diagramas de estabilidad como los propuestos por Garrels y Christ 
(1965) o por Aagaard (1979). Estos diagramas son comunes en 
todos los trabajos en los que se quiere relacionar la mineralogía 
diagenética encontrada con la composición de las aguas intersti-
ciales (Merino, 1975; Mankiewicz y Steidtmann, 1979; Bjørlykke, 
1983 y 1984; Nesbitt, 1980 y 1985; Worden y Burley, 2003; fi -
gura 20.11).
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un frente de reemplazamiento de cuarzo por calcita. El 
recuadro muestra detalles del proceso. Modifi cado de Pet-
tijohn et al., 1972.
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Entre los trabajos clásicos son tam-
bién de gran importancia los trabajos de 
Bredehoeft et al. (1963), quienes recu-
rren a la tamización salina (salt sieving) 
para justifi car la alta salinidad de algunas 
aguas de formación. Este mecanismo se 
basa en el hecho de que ilitas y esmectitas 
tienen una estructura con defi ciencias in-
ternas de carga, siendo éstas igualadas por 
la adsorción de cationes cambiables. 
White (1965) esquematiza esta idea con 
un modelo (fi gura 20.12), en el que se 
pueden observar los comportamientos de 

los diferentes iones a través de la membrana semipermeable que forman los niveles arcillosos. 
Hoy día se tiene la certeza de que la cementación de calcita en areniscas, bajo niveles de arci-
lla, se debe a tamización salina, y que el incremento de la salinidad de las aguas que proceden 
de la compactación de las arcillas también se puede justifi car por el mismo mecanismo. La 
utilización de isótopos estables O18/O16 revelan que las aguas diagenéticas se han convertido 
en salmueras por tamización salina, no siendo la evaporación singenética responsable de su 
alta concentración.

Runnells (1969) considera los cambios en la composición de las aguas subterráneas debidos 
a mezclas con otras aguas que circulaban por zonas adyacentes y que se han puesto en contac-
to como resultado de procesos tectónicos, cambios en los gradientes hidráulicos o disolución 
de cementos preexistentes, con lo que, al mezclarse, pueden quedar sobresaturadas o subsatu-
radas en determinados iones. Con ello pueden provocar cementación, en el primer caso, y 
disolución, en el segundo (fi gura 20.13). Como ejemplo, Shawe (1966) concluyó que la dis-
tribución de U, Va y Se en los yacimientos tipo roll del Colorado Plateau se produciría por la 
precipitación de estas mineralizaciones en la interfase entre dos aguas subterráneas de distinta 
composición.

El conocimiento de las interacciones entre las soluciones acuosas y los minerales en la 
diagénesis ha progresado considerablemente gracias a la introducción de los conceptos termo-
dinámicos (Wollast, 1977; Aagaard y Helgeson, 1982). En esta línea están las teorías desarro-
lladas por Berner (1964, 1971, 1974, 1975, 1980). Su modelo supone que cualquier propie-
dad de un sedimento o roca sedimentaria puede expresarse como una función de posición 
espacial y temporal. De este modo defi ne la ecuación diagenética, aplicando ecuaciones ter-
modinámicas. Son factores a tener en cuenta: El transporte físico por advección y difusión 
de  las especies disueltas, y los procesos químicos o biológicos de producción y removiliza-
ción de aquéllas en las aguas intersticiales. El autor plantea una serie de ecuaciones que aplica 
a los procesos diagenéticos más importantes: compactación, cementación, difusión, segregación 
mineral y aquellos fenómenos resultantes de la existencia del equilibrio de Donnan. Berner en 
su trabajo de 1980, dedicado sólo a la diagénesis temprana (hasta unos cientos de metros de 
enterramiento), trata en detalle de la deshidratación por compactación de las lutitas, de la 
destrucción de la laminación por bioturbación de los organismos bentónicos, de la difusión 
de sales disueltas en sedimentos lacustres, de la descomposición bacteriana de la materia orgá-
nica, de la removilización del CaCO3 en sedimentos marinos profundos y de la formación de 
concreciones. Los ejemplos propuestos por Berner los divide en tres categorías: sedimentos 
marinos de márgenes continentales, sedimentos pelágicos y sedimentos no marinos.

Berner (1981) propone una nueva clasifi cación geoquímica de los ambientes diagenéticos, 
relacionando la mineralogía autigénica con los procesos vitales que se producen en los sedi-
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mentos. Se basa en el estudio de sedimentos modernos y en la presencia o ausencia de oxíge-
no y de sulfuros disueltos, siendo independiente del pH y de la salinidad de las aguas (ta-
bla 20.2).

Ambientes Fases características

II. Óxido (CO2 ≥ 10–6) Hematites, goethita, minerales tipo MnO2; no materia orgánica.
II. Anóxido (CO2 < 10–6) Pirita, marcasita, rodocrosita, alabandita, materia orgánica.

A. Sulfuroso (CSH2 ≥ 10–6)
B. No sulfuroso (CSH2 < 10–6)

1. Post-óxico Glauconita y otros silicatos de Fe+2-Fe3+, también (siderita, vivianita, rodocro-
sita) minerales no sulforosos; menos materia orgánica.

2. Metánico Siderita, vivianita, rodocrosita, sulfuros formados más tempranamente; mate-
ria orgánica.

Tabla 20.2. Clasifi cación geoquímica de los ambientes sedimentarios. Modifi cado de Berner, 1981.

Interacción sedimento-agua intersticial

La evolución geoquímica de las aguas intersticiales en los sedimentos detríticos, forma-
dos por series alternantes de lutitas y areniscas, está relacionada con la generación de cementos 
y/o porosidades, así como con la migración primaria de los hidrocarburos. Los trabajos reali-
zados por Magara (1976) indican que la expulsión del agua, debida a la compactación de las 
lutitas, es el factor más importante que causa la migración de los HC desde la roca madre 
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hasta la roca almacén. La trayectoria y volúmenes de 
agua son muy importantes para comprender el proceso 
de la migración de estos HC (fi gura 20.14). En general, 
el agua expelida en depósitos alternantes de arenas y lu-
titas se mueve lateralmente siguiendo los depósitos más 
permeables, mientras que en series continuas de lutitas 
lo hace verticalmente. También, la cantidad de agua ex-
pulsada de un volumen determinado de lutitas se incre-
menta normalmente con la profun didad de enterramien-
to, lo que suele cor responderse con el aumento de la 
compactación, alcanzando un máximo a profundidades 
intermedias y disminuyendo posteriormente hacia la 
base (fi gura 20.14).

Otros autores (Bjørlykke, 1984; Wood y Hewett, 
1984) ponen de manifi esto que el fl ujo de las aguas no 
sólo está condicionado por la compactación de las lutitas 
sino que, además, existen factores que son también 

importan tes en la circulación de fl uidos y que están relacionados con la porosidad y permeabi-
lidad de los sedimentos. La velocidad de fl ujo y el fl ujo total del agua intersticial en las cuen-
cas sedimentarias, y su capacidad de transportar materiales en solución, es un parámetro muy 
importante, pero difícil de cuantifi car. Para Bjørlykke et al. (1989), el agua intersti cial se mue-
ve por causas diferentes: 1) reducción de la porosidad con la profundidad, debido a la com-
pactación mecánica y química; 2) gradientes de densidad, por diferen cias en la salinidad o 
temperatura (p. ej., convección térmica); 3) entradas de aguas subterráneas por debajo del 
nivel del mar, conduciendo a las aguas meteóricas dentro de la cuenca; 4) reacciones minera-
les de hidratación-deshidratación, y 5) desplazamiento del agua intersticial por fases de HC.

Tipos de aguas que actúan en cuencas deposicionales subsidentes

Uno de los conceptos más útiles, introducido en el contexto de la diagénesis en los últimos 
años, ha sido el de regímenes hidrológicos, propuesto por Galloway (1984). Este autor esta-
bleció un análisis crítico de los procesos diagenéticos dentro de un contexto hidrológico real, 
dando un paso muy importante en el conocimiento y predicción de la historia diagenética de 
las areniscas en los almacenes de petróleo. Defi ne tres regímenes hidrológicos diferentes en las 
cuencas sedimentarias e identifi ca las reacciones diagenéticas asociadas a los mismos, basándo-
se en los datos petrográfi cos de la cuenca del golfo de México (tabla 20.3). Los tipos de fl ujos 
de aguas intersticiales basados en los modelos de Bjørlykke (1983), Galloway (1984), Bethke 
(1985) y Einsele (1992) están resumidos en la fi gura 20.15:

1. De agua meteóricas. Al ser estas aguas ácidas, provocan el lixiviado de carbonatos y 
feldespatos. El fl ujo total depende de: a) potencial del agua subterránea; b) geometría 
y permeabilidad de las arenas; c) tiempo (velocidad de sedimentación). El fl ujo de 
aguas intersti ciales meteóricas está estrechamente ligado a la paleogeografía y emersión 
tectónica de la cuenca, así como, obviamente, a la continuidad y geometría de los 
cuerpos de areniscas.

2. De aguas de compactación. Flujo ascendente del agua intersticial (connata) debido a 
compactación y expulsión del agua de las lutitas. El fl ujo promedio está limitado por 
el contenido de agua total en la cuenca y depende de muchos factores (gradientes de 
presión, permeabilidad, diferencias de temperatura). En zonas con aguas hidroterma-
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Figura 20.14. Modelos esquemáticos del agua expelida en la compac-
tación de las lutitas, tal y como fue postulado por a) Powers (1967). 
b) Burst (1969). c) Perry y Hower (1972) con alto gradiente geotér-
mico, y d) con bajo gradiente geotérmico. Zona 1: etapa de compac-
tación mecánica; zonas 2 y 3: deshidratación de la red de la esmec-
tita (¿proceso progresivo?). Modifi cado de Leeder, 1982.
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Régimen Hidrología Diagénesis

Meteórico 
(3 km de profundidad)

• Infi ltración de aguas superfi ciales.
• Velocidad de fl ujo, varios m/año-ilimitado 

suministro de agua.
• Moviéndose desde áreas de recarga a  descarga.
• Baja salinidad.

• «Coatings» arcillosos.
• Lixiviado de granos detríticos.
• Cementos de calcita, feldespatos, zeolitas 

y calcedonia.

De compactación 
(superfi cie a < 4 km)

• Expulsión de agua deposicional atrapada.
• Agua de mar evolucionada y reducida.
• Movimiento ascendente, hacia la superfi cie.
• Velocidad de fl ujo, pocos cm a mm/años–1.
• Posibles presiones anómalas.
• Suministro limitado.
• Amplio rango de salinidades.

• Lixiviado de granos detríticos y cementos 
tempranos.

• Remplazamiento de granos y cementos.
• Cementos de clorita, caolinita, calcita, 

cuarzo y feldespatos.
• Albitización de la plagioclasa.

Termobárico 
(> 2,5-3 km)

• Aguas de deshidratación ricas en gas.
• Geopresuradas.
• Velocidades de fl ujo < mm/año–1.
• Suministro limitado.
• Posibles fl ujos convectivos.
• Amplio rango de salinidades.

• Conversión de esmectita en ilita.
• Cementos de carbonatos ferrosos, caoli-

nita y clorita.
• Albitización completa de todos los feldes-

patos.

Tabla 20.3. Regímenes hidrológicos y características diagenéticas en sistemas clásticos. Según Harrison y Tempel, 
1993. Modifi cado de Galloway, 1984.

Flujo termobárico
(±CO2 CH4, H2S)

Flujo de
compactación

Flujo
meteórico

Flujo meteórico
inducido por bajada
del nivel del mar

Flujo meteórico
más profundo

Convección

Flujo termobárico

Depósito siliciclástico

d)

a) b) c)

Flujo de compactación

Flujo meteórico
regional

Flujo meteórico
local

Recarga
subterránea

Flujo de convección

Basamento poco permeable

Figura 20.15. a), b) y c) Principales tipos de fl ujos que actúan en las cuencas sedimentarias; d) modelo simpli-
fi cado de facies parcialmente deltaicas y de borde de plataforma en margen continental pasivo, mostrando varios 
regímenes hidrogeológicos de fl ujo contemporáneos. La bajada del nivel del mar puede ampliar la infl uencia de 
la circulación de aguas meteóricas. Basado en Bjørlykke (1983), Galloway (1984) y Bethke (1985) y modifi cado 
de Einsele (1992).
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les, éstas pueden sumarse a los fl ujos de compactación ascendente. En regiones de baja 
permeabilidad, el agua tenderá a ascender por fallas y diaclasas. La composición quí-
mica de estas aguas es muy variada y compleja, siendo su intervención fundamental 
en bastantes procesos diagenéticos. La presencia de lutitas intercaladas es de vital im-
portancia ya que su agua de compac tación puede alterar las propiedades de las arenis-
cas como roca almacén (transformación de esmectitas o caolinita a ilita, liberando 
iones H+, que acidifi can las aguas subterráneas y provocan precipitación de cemento 
silíceo). Asimismo, la descarboxilación de la materia orgánica en estas lutitas produce 
aguas cargadas de CO2 que pueden disolver cementos carbonáticos y/o feldespatos en 
las areniscas (Schmidt y McDonald, 1979).

3. De aguas termobáricas. Aguas procedentes de las zonas más profundas de la cuenca, 
donde la T y la P son más elevadas. Los fl uidos se mueven en respuesta a gradientes 
de presión, generados por cambios de fase, tales como la generación de HC o la libe-
ración del agua de enlace de algunos minerales, o por el peso de la carga litostática 
suprayacente, donde se generan zonas sobrepresionadas.

Procesos diagenéticos en areniscas que afectan a sus propiedades 
como roca almacén

Para Hayes (1979) existen cuatro problemas fundamentales, aún en vías de resolución, 
acerca de la diagénesis de areniscas:

1. La porosidad y permeabilidad intergranular primaria de una arena es reducida en gran 
parte en las primeras etapas de la diagénesis de enterramiento. Los mecanismos que 
lo provocan son principalmente: compactación, cementación, reemplazamiento y re-
cristalización.

2. En un estado de diagénesis más avanzada se puede producir porosidad secundaria, por 
disolución de minerales detríticos y/o autigénicos, con lo que la porosidad puede re-
novarse en profundidad (fi gura 20.16). Como actualmente parece reconocerse, la 
porosidad de muchas rocas almacén de hidrocarburos es principalmente secundaria.

3. La diagénesis química de las areniscas es un proceso cinético donde los minerales se 
disuelven, transfi eren y precipitan a partir de soluciones acuosas que se mueven a 
través de las areniscas. La fuente principal del agua sería la deshidratación de las luti-
tas intercaladas con las areniscas (fi gura 20.17). La reconstrucción de la evolución 
química de las aguas en movimiento, de su fl ujo y dirección a través de la cuenca, así 
como el conocer los momentos de su migración, son las claves para predecir la distri-
bución en profundidad de la porosidad en las areniscas. La construcción de modelos 
matemáticos de las reacciones minerales, mediante simulación por ordenador, pueden 
ayudar a predecir la presencia o no de porosidad.

4. La evolución a seguir por la diagénesis de areniscas en una cuenca sedimentaria esta-
rá controlada por factores tales como procedencia de los componentes, ambiente 
deposicional y asentamiento tectónico. Estos factores están estrechamente relacionados 
con la composición y textura de las areniscas, que es lo que en último término go-
bierna las reacciones minerales y la velocidad de fl ujo de los fl uidos.

A continuación pasaremos revista a aquellos procesos diagenéticos que, por controlar di-
recta o indirectamente la capacidad reservorio de las areniscas, sirven para construir modelos 
diagenéticos (Hancock, 1978a-b y Nagtegaal, 1980). Estos son una combinación de secuencias 
de procesos con los que se pueden predecir la magnitud y velocidad de cambio de la calidad 
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Figura 20.17. Esquemas con la 
evolución del contenido en agua de 
las lutitas hacia la zona de lutitas 
sobrepresionadas, en relación con 
la profundidad y el fl ujo de las 
aguas expelidas durante la com-
pactación. Modifi cado de Hayes, 
1979.

Figura 20.16. Ejemplos represen-
tativos de curvas de porosidad-pro-
fundidad/edad, para los modelos 
diagenéticos enumerados, basados 
en una serie de casos actuales. Los 
valores son aproximados, suponién-
dose una porosidad inicial en la 
superfi cie de 40% para todos los 
casos. Modifi cado de Nagtegaal, 
1980.
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de la roca como reservorio, en función de la profundidad de enterramiento, temperatura o 
edad de las rocas afectadas. Estos modelos no son tan sencillos como los sedimentológicos, ya 
que la infl uencia de la diagénesis es al menos tan grande como la de los procesos sedimentarios. 
Se puede decir que hasta que los modelos diagenéticos no sean bien conocidos, la aplicación 
de la Sedimentología a la exploración de hidrocarburos tendrá muchas limitaciones.

Procesos diagenéticos como compactación, cementación, alteración o transformación mineral 
suelen actuar en combinación, bien simultáneamente o en secuencia. Normalmente un pro-
ceso domina sobre los otros, con lo cual es muy difícil establecer un único modelo  (Nagtegaal, 
1980; fi gura 20.16).

Compactación mecánica

En el caso de arenas con arcillas in-
tercaladas, la compactación mecánica es 
el proceso más importante que puede 
causar la orientación paralela de los mi-
nerales de arcilla y la expulsión del agua 
de éstas. La baja permeabilidad de estos 
sedimentos, incluso con anterioridad a su 
compactación, causa que la diagénesis de 
enterramiento se lleve a cabo en condi-
ciones isoquímicas, excepto en lo que se 
refi ere a la lenta expulsión del agua y a 
veces de los hidrocarburos y el CO2.

La porosidad inicial de las arenas va-
ría entre 30 y 50%, la cual va disminu-
yendo de volumen durante los primeros 
estados de compactación (fi gura 20.18). 
Para algunos autores, la reducción de po-
rosidad sin reacciones químicas (inclu-
yendo la disolución por presión) se debe 
de considerar como compactación mecá-
nica. Ésta se restringiría a etapas de ente-
rramiento poco profundo. A profundida-
des mayores los procesos químicos se 
incrementan en importancia y tendría-
mos entonces la compactación química.

Para Berner (1971), la pérdida de 
agua de un sedimento, debido a la com-
presión originada por la deposición de los 

sedimentos suprayacentes, es la compactación. Asimismo, sería el proceso por el cual el volu-
men de sedimentos es reducido cuando los granos que lo forman son comprimidos unos 
contra otros. El peso de los sedimentos suprayacentes causa la reorganización del empaqueta-
do de los granos y la expulsión del fl uido intergranular. La medida más útil del agua conteni-
da en el sedimento es la porosidad, que se puede defi nir como:

Φ = V. agua/(V. agua + V. sólido)

La compactación de los sedimentos en las cuencas deposicionales está infl uenciada por 
factores tales como: 1) composición de los sedimentos; 2) presión vertical efectiva (profundi-
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dad de enterramiento); 3) tiempo; 4) temperatura; 5) composición química de los fl uidos 
intersticiales, y 6) factores texturales, principalmente la selección (Beard y Weyl, 1973; Mitra 
y Beard, 1980; fi gura 20.19a y b). Sclater y Christie (1980) y Baldwin y Butler (1985) han 
realizado curvas estándar de compactación para sedimentos arcillosos y arenosos utilizando 
ecuaciones exponenciales donde se consideran factores tales como la porosidad inicial, la pro-
fundidad y diferentes gradientes de presión.
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Figura 20.19. a) Relación entre el contenido en granos dúctiles con distinto empaquetado y reducción de la po-
rosidad causada por compactación. Modifi cado de Rittenhouse, 1971. b) Pérdida de la porosidad por acortamien-
to vertical durante la compactación química según los trabajos experimentales de Mitra y Bear (1980).

Respecto a las arenas, Meade (1966) concluye que las mejor seleccionadas tienen mayor 
porosidad y que a su vez las angulosas tienen mayor porosidad inicial, siendo más compren-
sibles que las redondeadas del mismo tamaño. Las mezclas con micas incrementan la porosidad, 
compresibilidad y elasticidad de las arenas.

Wolf y Chilingar (en Chilingar y Wolf, 1976), relacionan los factores y procesos que con-
trolan la compactación de arenisas epiclásticas y volcanoclásticas, señalando para las primeras 
un grupo de factores heredados, donde engloban propiedades individuales de los granos y de 
los fl uidos. En un segundo grupo de factores, también heredados, consideran las propiedades 
de fábrica (por ejemplo, relación de granos/matriz/cemento). En un tercer grupo incluyen lo 
que llaman factores dinámicos, como, por ejemplo, velocidad de movimiento de los fl uidos, 
presión de los mismos, velocidad de sedimentación, etc. Finalmente señalan un cuarto grupo 
de factores inhibidores de la compactación. En él incluyen cambios diagenéticos en general, 
como: neomorfi smo y cementación. Para las rocas volcanoclásticas dan otros factores especí-
fi cos, tales como el calor retenido en el depósito, distancia del área fuente, etc.

Existen numerosos trabajos de laboratorio sobre la compactación de arenas de cuarzo. Aho-
ra bien, son menos conocidos los resultados de la compactación sobre fragmentos de roca dú-
ctiles (cantos blandos, esquistos, pizarras). Rittenhouse (1971) efectúa unos cálculos teóricos 
sobre la reducción de la porosidad y espesores de arenas y areniscas a consecuencia de la com-
pactación causada por rotación, fractura o deformación plástica de los granos, por solución en 
los puntos de contacto entre los granos, o por combinación de todas estas causas (fi gura 20.19b).

Autores como Wolf y Chilingar (1976) prestan atención a la magnitud y dirección de la 
presión en las secuencias sedimentarias de gran espesor. El conocimiento de las presiones, 



Diegénesis de rocas detríticas

1067

tanto verticales como laterales, es muy importante, ya que 
nos ayudarán a enten der la migración y expulsión de los 
fl uidos de los poros durante la subsidencia de la cuenca. A 
este respecto estos autores defi nen la compactación gravita-
cional como la expulsión de los fl uidos de los poros y el 
decrecimiento del volumen poroso en una columna estra-
tigráfi ca como resultado de la presión debidos a la carga 
suprayacente.

Según Bjørlykke (1983) la capa de un cuerpo arenoso 
se puede dividir entre el sólido del sedimento y el fl uido 
intersticial, de forma que la presión total, en cualquier pun-
to, sea la suma de dos componentes: la presión del fl uido 
de los poros Pf , y la presión intergranular Pe,

Pl = Pf + Pe,  y  Pe = Pl – Pf  (fi gura 20.20)

Normalmente, el peso suprayacente crea la mayor pre-
sión, la cual actúa en la dirección vertical (fi gura 20.21). 
Las direcciones de presión menores e intermedias son su-

puestamente perpendiculares a los ejes de mayor pre-
sión. La acumulación de nuevos sedimentos sobre los 
antiguos causará un incremento gradual en la presión 
mayor sobre la columna.

En las regiones donde las fuerzas tectónicas afec-
tan a las rocas sedimentarias por plegamientos y/o 
fallas, la presión principal puede actuar en dirección 
horizontal y tener una magnitud dos o tres veces ma-
yor que la presión de sobrecarga.

Por último, hay que tener en cuenta, que los fl ui-
dos intersticiales al moverse a través de secuencias 
muy potentes de lutitas, como resultado de  la com-
pactación, se incrementan progresivamente en salini-
dad, aunque hay que considerar también que las 
aguas que circulan desde un nivel de areniscas a otro, 
pueden ser menos salinas por fi ltración a través de la 
membrana de arcillas (salt sieving). Por todo ello, el 
efecto de la compactación sobre la química de los 
fl uidos encerrados en los sedimentos de una cuenca 
sedimentaria es muy complejo.

Se han realizado intentos para determinar el impacto relativo de la compactación y de la 
cementación en la diagénesis de areniscas (Houseknecht, 1987; McBride et al., 1991), pero 
la importancia global de la pérdida de porosidad por compactación ha sido generalmente sub-
estimada. Actualmente se ha demostrado (Lundegard, 1992; Marfi l et al., 1995) que la com-
pactación (mecánica y química) es el mecanismo dominante de la pérdida de porosidad en 
areniscas.

Lundegard (1992) propone un método de representación gráfi ca de las pérdidas de vo-
lumen del depósito detrítico por procesos de compactación y cementación, siempre relacio-
nadas con la porosidad original (fi gura 20.22a). Para ello, se consideran los parámetros si-
guientes:

Pe = (Pl – Pf)

a a

a

a

Pe

Pl

Pf

100___
k

Presión litostática
Presión de fluido

Porcentaje granos en contacto (a/A)

Figura 20.20. Esquema del empaquetado de los granos que mues-
tra como la presión efectiva (Pe) en el punto de contacto de los 
granos es gobernada por los niveles de presión litostática (Pl), la 
presión del fl uido (Pf) y por el porcentaje de contactos entre gra-
nos. Modifi cado de Bjørlykke, 1983.
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Figura 20.21. Clasifi cación de la carga de compactación. a) Carga po-
liaxial (P1 ≠ P2 ≠ P3). b) Carga hidrostática (P1 = P2 = P3). c) Carga triaxial 
(P1 = P2 ≠ P3). d) Carga uniaxial (los cuatro lados paralelos a la presión 
P3 permanecen estacionarios). e) Carga biaxial (P1 = P2 y los lados para-
lelos a estas dos presiones permanecen estacionarios). Modifi cado Sawabi-
ni et al., 1974.
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 Pi = Porcentaje de porosidad inicial (calculada a partir de Beard y Weyl, 1973).
 P0 = Porcentaje de porosidad primaria remanente (calculada petrográfi camente).
 C = Porcentaje de cemento (calculado petrográfi camente).

La suma de P0 y C es igual al minus-cement porosity (Pmc), precement porosity o volumen 
intergranular de la roca. Estos parámetros pueden ser representados gráfi camente, analizándo-
se la importancia de la compactación o de la cementación en la pérdida de porosidad prima-
ria durante la diagénesis. También es posible calcular numéricamente estos valores:

• Pérdida de porosidad por compactación (COPL):

COPL = (100 – Pi)Pmc

(100 – Pmc)

• Pérdida de porosidad por cementación (CEPL):

CEPL = (Pi – COPL) c
Pmc

Además, Lundegard (1992) relaciona estos dos valores introduciendo el índice de compac-
tación (ICOMPACT ):

ICOMPACT = COPL
(COPL + CEPL)
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Figura 20.22. a) Relación entre la pérdida de porosidad por compactación (COPL) y la pérdida de porosidad por cementación (CEPL; según 
Lundegard, 1992) en las areniscas «U» y «T» reservorios del Cretácico de la cuenca Oriente, Ecuador (Estupiñán, 2005). Este gráfi co asu-
me una porosidad inicial de 45%. Se puede observar como la pérdida original de la porosidad es debida principalmente a la cementación y 
sólo algunas muestras se encuentran en el área de la pérdida de porosidad por compactación. Además, las areniscas presentan una porosi-
dad intergranular relativamente alta, entre el 10 y 30%. b) El diagrama de Houseknecht (1987) modifi cado por Ehrenberg (1989) es otro 
de los más utilizados para evaluar la pérdida de porosidad. Este gráfi co asume una porosidad inicial de 40%. Las areniscas Paleocenas de 
la cuenca de Shetland-Faroe, Norte de Escocia, también habrían reducido su porosidad debido principalmente a la cementación (Mansurbeg 
et al., 2008).
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Estos índices refl ejan la importancia relativa de la compactación y cementación y la in-
terrelación entre porosidad, abundancia de cemento y volumen intergranular. El índice de 
compactación será igual a uno cuando toda la pérdida de la porosidad sea por compactación, 
e igual a cero cuando toda la pérdida sea por cementación. Este índice no refl eja la magnitud 
de la pérdida de porosidad, por lo que muestras con diferentes porosidades pueden tener los 
mismos índices de compactación. Asimismo, este autor aconseja utilizar el citado índice con 
precaución ya que la porosidad inicial de las arenas nunca se puede conocer exactamente, 
dando lugar, en caso de considerar valores pequeños, a errores por subestimación de la pérdi-
da de porosidad por compactación. El dato más importante corroborado por Lundegard 
(1992) es la relación existente entre los índices de compactación y la composición de las are-
niscas, mostrando claramente que el contenido en fragmentos líticos infl uencia la susceptibi-
lidad a la compactación de las mismas.

Otro de los diagramas más utilizados para representar la pérdida de porosidad en areniscas, 
debida a la compactación y cementación, es el de Houseknecht (1987), modifi cado por Ehren-
berg (1989) (fi gura 20.22b). Este diagrama es equivalente al de Lundegard (1992), ya que 
también considera la pérdida de volumen del depósito detrítico, aunque la porosidad original 
estimada es del 40%. Posteriormente Paxton et al. (2002) demuestran experimentalmente que 
el volumen intergranular disminuye rápidamente desde 40 a 42% en la superfi cie hasta 28% 
a una profundidad de 1.500 m, y continúa disminuyendo más lentamente hasta estabilizarse 
a 2.500 m, con un valor de 26%, que corresponde al máximo potencial de porosidad, en au-
sencia de cemento o matriz.

Un factor importante a tener en cuenta en la evolución de la porosidad en las cuencas es 
la sobrepresión. Este proceso implica que el agua intersticial no es expelida de un determina-

do volumen de roca, a una velocidad sufi ciente, para que 
el agua intersticial permanezca bajo la presión hidrostáti-
ca. Esto depende del fl ujo de los fl uidos, debido a la re-
ducción de la porosidad, expansión térmica de los fl uidos 
o transiciones de fases minerales. El volumen de roca so-
brepresionado deberá estar cerrado por capas de baja per-
meabilidad o fallas, a través de las cuales los fl uidos se 
moverán lentamente, incluso con altos gradientes de pre-
sión. La sobrepresión reduce la presión o fuerza efectiva 
que actúa entre los granos de la roca y causa reducción de 
la compactación. Las secuencias sobrepresionadas se ca-
racterizan por curvas profundidad/porosidad anómalas 
(fi guras 20.23 y 20.24). Durante el desarrollo de la sobre-
presión, la velocidad de los fl ujos de compactación es me-
nor que en zonas donde el agua puede escapar libremente. 
Si la sobrepresión disminuye gradualmente (condiciones 
de mejor drenaje), por reducción de la velocidad de sub-
sidencia, el exceso de agua intersticial escapará y el fl ujo 
total será el mismo que habría de no existir la sobrepre-
sión.

Los principales factores que contribuyen al desarrollo 
de la sobrepresión son: la alta ve locidad de sedimentación 
y la presencia de sedimentos arcillosos con baja permeabi-
lidad. La expansión térmica del agua ha sido también in-
vocada como un factor que contribuye a la formación de 
las sobrepresiones.
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Figura 20.23. Curva de pérdida de porosidad frente a la profundidad 
de enterramiento donde se observa que los sedimentos sobrepresio-
nados tienen normalmente porosidad más alta que los sometidos 
únicamente a la presión hidrostática. Esto es más evidente para 
lutitas y areniscas ricas en arcilla, donde la compactación mecánica 
es el efecto dominante, lo cual signifi ca que la curva porosidad/
profundidad cambia y que los fl ujos ascendentes de las aguas in-
tersticiales están relativamente restringidos a la situación donde la 
presión es hidrostática. La compactación química también puede 
ser incrementada por el aumento neto de la presión, pero en este 
caso la temperatura es también muy importante y la relación entre 
sobrepresión y porosidad es más compleja. Modifi cado de Bjørlykke, 
1994.
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Compactación química

La compactación química o disolución por 
presión es el resultado de la disolución de los 
granos de cuarzo (fundamentalmente) en sus 
puntos de contacto, asociado, general mente, 
con su reprecipitación sobre las superfi cies li-
bres de los granos adyacentes. La compactación 
química, al igual que la mecánica, está inducida 
por la carga litostática y produce en los granos 
de cuarzo tipos de contacto largos, cóncavo-
convexos y suturados. La presencia de micas, 
minerales de arcilla tipo ilita, y/o la materia or-
gánica, favorecen el proceso debido al agua que 
aportan, necesaria para la difusión de la sílice 
fuera de la zona de contacto (Weyl, 1959).

La existencia de los procesos de disolución 
por presión es confi rmada por consideraciones 
físicas y químicas. Los principales puntos de 
controversia están en los factores que infl uencian 
y promueven este proceso, así como en el meca-
nismo por el cual ocurre. Cuando un sedimento 
es enterrado la presión de los sedimentos supra-
yacentes, y su consecuente compactación, facili-
ta la migración de la solución de los poros, ne-
cesaria para la disolución por presión. Al 
aumentar la solubilidad, con el aumento de pre-
sión, se establecerá un gradiente decreciente de 
la concentración entre la zona del contacto del 
grano y el poro adyacente con menor presión; 
como consecuencia de ello comienza la difusión 
desde el contacto del grano hacia el poro (Ber-
ner, 1971). La velocidad de difusión está contro-
lada por el tamaño del grano, la presión normal 
efectiva entre los granos, la constante de difusión 
en la película de agua, el espesor de la película, 
la concentración de arcilla y el coefi ciente de 
presión de la solución (Blatt et al., 1972).

Füchtbauer (1974) encontró que las arenis-
cas arcillosas y micáceas del Buntsandstein y del 
Carbonífero superior de Alemania tenían más 
fenómenos de disolución por presión que las 
areniscas «limpias». Este hecho también ha sido 
observado en el Buntsandstein y Saxoniense de 
la cordillera Ibérica (Marfi l y Buendía, 1980) 
donde, además, los contactos suturados típicos 
de disolución por presión están mejor desarro-
llados en los niveles de arcosas ricos en materia 
orgánica. En este caso los granos de cuarzo apa-
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Figura 20.24. Relaciones entre presión hidrostática, presión litostática (o geos-
tática), exceso de presión de poro y profundidad de enterramiento. Se puede 
observar el aumento del exceso de presión de poro en la zona de sobrepresión y 
la reducción de presión efectiva asociada. Modifi cado de Gretener, 1979 y Ein-
sele, 1992.

Figura 20.25. Aspectos de la compactación química en areniscas: A) Contactos 
concanvo-convexos en las areniscas del Buntsandstein de la cordillera Ibérica 
(luz transmitida, nicoles cruzados). B) Contactos estilolíticos en las areniscas 
siliciclásticas de las turbiditas del Grupo Hecho en el Pirineo (luz transmitida, 
nicoles paralelos). C) Compactación química afectando a los cementos de cuar-
zo en las areniscas del Pérmico de la cordillera Ibérica. D) Imagen en modo de 
electrones retrodispersados de matriz arcillosa infi ltrada produciendo intensa co-
rrosión sobre los granos detríticos de cuarzo (Fm. Khatatba, Western Desert de 
Egipto).
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recen fuertemente elongados paralelamente a la estratifi cación, indicando la existencia de una 
fuerte disolución (fi gura 20.25).

Se han dado dos posibles explicaciones para el incremento de la disolución por presión en 
presencia de arcillas:

1. Liberación del K+ de las arcillas (ilita) y reemplazamiento por H+. Como resultado se 
elevaría la alcalinidad en las soluciones intersticiales, incrementándose la solubilidad 
de la sílice (Th omson, 1959).

2. La difusión de la sílice disuelta es favorecida por las películas de arcilla (Weyl, 1959). 
Este autor consideró que estas película a su vez podría contener miles de moléculas 
de agua que favorecerían la velocidad de difusión de la sílice (fi gura 20.26a). Eviden-
cias teóricas y experimentales han dado la razón a la teoría de Weyl. En los experi-
mentos simulados de procesos de disolución por presión en arenas de cuarzo se ha 
mostrado: a) que el agua es un requisito previo; b) los efectos de la disolución por 
presión se incrementan con la temperatura; c) la disolución por presión no es afecta-
da por la composición del agua intersticial, y d) puede causar sobresaturación en es-
pacios porosos libres como para poder precipitar de nuevo. A pesar de todo, aún 
existe la incertidumbre de cuál es la exacta ruta de escape para los iones disueltos. 
Durney (1978) realiza una revisión de las teorías e hipótesis que se han utilizado para 
explicar el fenómeno de presión-disolución-redeposición, encontrando que se pueden 
predecir variaciones continuas de la solubilidad alrededor de los granos sometidos a 
diferentes grados de presión.

La ecuación empleada para la disolución-precipitación sería:

R Ti = dc
c

 Vs dp

Donde:

 R = cte. de los gases = 0,082 moles/e.
 T = temperatura absoluta.
 i = factor de disolución.
 Vs = volumen molecular del sólido.
 P = presión.

Esta ecuación depende sólo del volumen específi co del sólido, con lo cual la magnitud del 
efecto es mucho mayor que aplicando los otros dos principios de Th omson y de Riecke.

Robin (1978) realizó una revisión excelente sobre las teorías que pueden explicar este pro-
ceso diagenético. Dicho autor propuso que, debido a que la presión litostática es mayor que la 
presión hidrostática, existe un gradiente de presión desde el punto de contacto hacia el poro, 
creándose un gradiente de potencial químico que permite la migración y precipitación de la 
sílice en las zonas libres de los poros (fi gura 20.26b). La conclusión más importante que se 
extrae de este trabajo es que la fuerza a lo largo del contacto de los granos es una función de la 
profundidad de enterramiento, tamaño y forma de los granos y del empaquetado de la arenisca.

Los trabajos posteriores de Tada y Siever (1986) y Tada et al. (1987), describen un meca-
nismo alternativo para la disolución por presión, donde la velocidad de difusión puede no ser 
el principal control del proceso. El mecanismo combina la deformación plástica y la disolución 
por presión sobre caras libres de los granos, siendo éste el proceso dominante en los experimen-
tos realizados sobre cristales de halita. Estos autores llegan a la conclusión de que la velocidad 
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de difusión puede ser 2 o, incluso, 5 veces mayor para la suma de la deformación plástica y 
la disolución por presión, sobre caras libres, que para la difusión en una película de agua, como 
proponían anteriores investigadores. 

Aunque el impacto de la composición detrítica sobre la estabilidad mecánica y química y, 
por tanto, sobre la diagénesis de enterramiento de las areniscas siliciclásticas es bien conocido 
(Bloch, 1994), la comparación entre la evolución diagenética y la capacidad como rocas reser-
vorio de las arenitas híbridas y de las areniscas siliciclásticas asociadas en cuencas tipo foreland, 
han sido escasamente estudiadas. Asimismo, solo raramente se han integrado dichos estudios 
con las facies deposicionales y la evolución tectónica de la cuenca (p. ej., Spadafora et al., 1998; 
Caja et al., 2009).

Cementación

Junto con la compactación, es el proceso más importante que transforma un sedimento 
en roca sedimentaria (litifi cación). La consistencia de la roca se debe, en parte, al intercreci-
miento de los cristales del cemento y también a las fuerzas atractivas entre las superfi cies de 
los mismos.

La precipitación de minerales a partir de soluciones intersticiales en areniscas fue recono-
cida por Sorby en 1880, llegando incluso a identifi car crecimientos secundarios de cuarzo. 
Actualmente se conocen más de veinte especies de cementos, muchos de ellos arcillas o zeoli-
tas que se han reconocido gracias al MEB (fi guras 20.27 y 20.28).

Existen dos mecanismos generales para transferir por el sedimento grandes cantidades de 
sustancia mineral disuelta: a) mediant e el movimiento de toda la masa del fl uido a través de los 

a) b)

Contacto
suturado Estilolitos

Ausencia de arcillas

INTERFASE AGUA-SEDIMENTO ENTERRAMIENTO PROFUNDO

Presencia de arcillas

Pw

P3

P2

P1

Figura 20.26. a) Importancia del contenido en arcillas y/o micas sobre la disolución por presión en granos de 
cuarzo. Cuando la arenisca es enterrada sin matriz arcillosa muestra desarrollo de sobrecrecimentos de cuarzo 
con ausencia de contactos suturados entre los granos. En contraste, las areniscas con un alto porcentaje en mi-
nerales de arcilla, muestran contactos suturados muy intensos y escasos sobrecrecimientos. Modifi cado de Wilson 
y Stanton, 1994. b) Interfase idealizada entre dos granos de cuarzo esféricos mostrando la distribución de la 
disolución por presión, tal como fue interpretada por Robin (1978). En el esquema, las presiones P1 a P3 en el 
contacto de los granos no son iguales, ni son iguales a la presión de los fl uidos PW. Las zonas de crecimiento 
secundario de cuarzo son las dibujadas en los espacios laterales rayados. Modifi cado de McLlreath y Morrow, 
1990.
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poros, bajo los gradientes de presión, y b) como resultado de la existencia de gradientes de 
difusión, con lo cual partículas cargadas de tamaño iónico se mueven sin que necesariamente 
lo haga el agua.

Helff erich y Kachalsky (1970) presentaron un modelo matemático para explicar los pro-
cesos de precipitación mineral en los sistemas geológicos, suministrando una estructura gene-
ral para los procesos puramente difusivos. Wood y Surdam (1979) analizan y desarrollan la 
expresión analítica propuesta por los autores anteriores y que puede ser adaptada a una gran 
variedad de condiciones geológicas. Wood y Surdam concluyen que el único mecanismo fac-
tible para la precipitación de mineral a partir de un fl uido, bajo condiciones isoquímicas e 
isobáricas, es la colisión de dos, o más masas de fl ujos a contra corriente (movimiento de dos 
o más ondas de diferente composición, una hacia la otra, siendo debido este movimiento a 
difusión o fl ujo del fl uido, o la combinación de ambos). Estos modelos matemáticos pueden 

Figura 20.27. A) Sobrecreci-
mento de albita alrededor de 
una plagioclasa ilitizada en una 
arenisca turbidítica del Grupo 
 Hecho, Pirineo (luz transmitida, 
nícoles cruzados). B) Dolomitas 
rómbicas parcialmente reem-
plazadas por calcita poiquilotó-
pica en una arenisca turbidítica 
del Grupo Hecho, Pirineo (luz 
transmitida, nícoles cruzados). 
C) Imagen de elec trones retro-
dispersados mostrando un zo-
nado composicional en Fe y Mg 
en un cemento dolomítico eo-
diagentico de las areniscas de 
los almacenes cretácicos del 
Western Desert (Egipto). D) Ex-
tinción ondulante característica 
del cemento de dolomita saddle 
en las areniscas cretácicas de 
la cuenca del Maestrazgo (luz 
transmitida, nícoles cruzados). 
E) Concreción arcillosa reem-
plazada por sideritas lenticula-
res (S2) rodeadas por granos de 
cuarzo fuertemente compacta-
dos en las areniscas de los al-
macenes cretácicos de Western 
Desert (Egipto). F) Siderita con 
zonación compleja rica en Mg 
(S3) reemplazando a sideritas 
lenticulares ricas en Fe (S1).



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

1074

aplicarse tanto a cementaciones como a la alteración vidrios y feldespatos a carbonatos, arcillas 
y zeolitas, tan comunes en rocas volcanoclásticas.

Pettijohn et al. (1972) hacen la generalización de que carbonatos y sílice son los cementos 
dominantes en areniscas. Probablemente este punto de vista va dirigido sobre todo a areniscas 
cratónicas, ricas en cuarzo del Paleozoico. Sin embargo, cuantos más estudios se van publican-
do sobre areniscas pobres en cuarzo, tales como arcosas y litoarenitas, volumétricamente do-
minantes en los bordes clásticos de los márgenes continentales, la importancia de las arcillas 
autigénicas y del cemento zeolítico va siendo mayor (fi gura 20.28g y h).

Figura 20.28. A) Cemento de cuarzo (ní-
coles cruzados) e imagen de cátodolumi-
niscencia. B) Donde se muestra la abun-
dancia de sobrecrecimientos de cuarzo y 
la ausencia de contactos de disolución 
por presión. C) Cementos de cuarzo deli-
mitados por inclusiones fl uidas y porosi-
dad primaria remanente (P) en las arenis-
cas almacén del Cretácico de Egipto 
(nícoles cruzados). D) Imagen de cátodo-
luminiscencia adaptada a un microscopio 
electrónico de uno de los cementos ante-
riores mostrando las diferentes fases de 
precipitación (Rossi et al., 2002). E) y F) 
Cemento de feldespato-K en arcosas del 
Buntsandstein de la cordillera Ibérica (luz 
transmitida, nícoles cruzados; imagen de 
microscopía electrónica de barrido, res-
pectivamente). G) Cemento de analcima 
reemplazado por dolomita en las arenis-
cas volcanoclásticas del Pérmico de la 
cordillera Ibérica. H) Imagen de micros-
copio electrónico de cristales de clinopti-
lolita reemplazando vidrios volcánicos en 
las areniscas anteriores.
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a) Cementos carbonáticos

El cemento carbonático es muy común en los ambien-
tes diagenéticos de las cuencas sedimen tarias, provocan-
do su precipitación barreras de baja permeabilidad para 
el fl ujo de los fl uidos. Su importancia en los almacenes 
de petróleo ha conducido a analizar los factores que con-
trolan su distribución, origen, momento de precipita-
ción y de su posible disolución (Bjørlykke et al., 1989).

Actualmente, gracias a la geoquímica de isótopos y 
a la catodoluminiscencia, se conoce bastante sobre la 
génesis de cementos carbonáticos en areniscas, así como 
de su etapa diagenética de formación y de la fuente de 
los carbonatos (Land y Dutton, 1978; Irwin et al., 1977; 
Hudson, 1977; Land, 1984; Morad, 1998; Montañez et 
al., 1997; fi gura 20.29).

Las fuentes del carbonato pueden ser biogénicas, ce-
mentos marinos muy tempranos, silicatos (plagioclasas y 
zeolitas) o derivarse del carbono orgánico (fases de des-
carboxilación termocatalítica de la materia orgánica). Las 
areniscas volcanoclásticas, o las rocas ígneas básicas, re-
presentan una fuente importante para el Ca2+.

Los procesos de precipitación y disolución de carbo-
natos están controlados primeramente por las concen-
traciones relativas de CO2 y de iones H+ en las aguas 
intersticiales. La ecuación simplifi cada que muestra esta 
relación sería:

CO2 + H2O = H2CO3 = H+ + HCO3
–

Ca2+ + HCO3
– = CaCO3 + H+

Como el agua de mar está saturada con respecto al carbonato cálcico (aragonito o calcita), 
los cementos tempranos de calcita son frecuentes en areniscas depositadas en ambientes marinos 
abiertos (Bjørlykke, 1988 y Brenner, 1989). Su origen puede deducirse de los isótopos del oxí-
geno, carbono o estroncio (Morad et al., 1995). Las reacciones de precipitación y disolución de 
carbonatos continúan siendo importantes en el régimen de compactación, donde la materia or-
gánica es la mayor fuente para el H+ y CO2 en muchos depósitos detríticos. Los ácidos derivados 
de la maduración del kerógeno son muy importantes en reacciones que involucran a granos y 
cementos silíceos y carbonáticos (Bjørlykke, 1988; Crossey et al., 1986; Surdam et al., 1984, 
1989). Estos últimos autores sugieren que los cementos carbonáticos se generan en condiciones 
de baja temperatura, mediante la destrucción por bacterias de los ácidos carboxílicos de cadenas 
cortas. Estas reacciones tienen lugar bajo concentraciones pobres de SO4

2–, lo cual aumenta la 
PCO2 y el pH como buff er. En condiciones similares, pero a alta temperatura, pueden producir 
estos cementos, a través de la degradación termal de los ácidos carboxílicos de cadena corta.

Morad (1998), relacionando los distintos ambientes deposicionales con los minerales car-
bonáticos precipitados y sus datos isotópicos, realiza una clasifi cación geoquímica de los ce-
mentos y distingue entre carbonatos óxicos, subóxicos, de ambientes de sulfato reducción 
bacteriana, metanogénesis microbiana y relacionados con la descarboxilación térmica de la 
materia orgánica (fi gura 20.30).
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La dolomita es un cemento que precipita en cantidades relativamente pequeñas en ambien-
tes marinos, principalmente en la zona de reducción de sulfatos. Puede presentar una textura 
de sobrecrecimiento en granos detríticos de dolomita o también como reemplazamiento de 
precursores calcíticos y aragoníticos (Morad, 1998). La precipitación de dolomita «saddle» (fi -
gura 20.27d), tanto en rocas carbonáticas como en areniscas, está frecuentemente asociada a 
almacenes de petróleo, paleoacuíferos y mineralizaciones de sulfuros de tipo Mississippi-Valley 
(MVT). Estos ambientes requieren fuertes condiciones reductoras, que se dan en ambientes 
diagenéticos profundos, llegándose a considerar este tipo de dolomita como un geotermóme-
tro semicuantitativo fi able (Spötl y Pitman, 1998). La dolomita saddle se caracteriza por pre-
sentar una textura de grandes cristales idiomorfos, con caras curvas y una extinción ondulan-
te. El término dolomita saddle (Radke y Mathis, 1980) es el más aceptado, aunque 
inicialmente fue llamada «dolomía barroca» (Folk y Assereto, 1974; Bates y Jackson, 1987). 
Otros términos que también han sido utilizados en la literatura son white-sparry dolomite 
(Beales, 1971), «cemento dolomítico ferroso» (Leach et al., 1991), «dolomita ganga» (Ebers y 
Kopp, 1979) o «dolomita hidrotermal» (Goldberg y Bogoch, 1978). Por estas razones, fre-
cuentemente se le atribuye un origen hidrotermal, aunque Machel y Lonnee (2002) conside-
ran que una fase es «hidrotermal» siempre que se pueda demostrar que fue formada a una 
temperatura mayor que la de la roca donde precipitó (> 5-10 °C), sin que implique esto una 
fuente determinada del fl uido. 

La siderita puede formarse en ambientes deposicionales y diagenéticos muy variados, in-
cluyendo desde aguas marinas, salobres y meteóricas (Rezaee y Schulz-Rojahn, 1998). La 
precipitación de siderita está controlada, además de por la variabilidad de las facies sedimen-
tarias en los ambientes marinos y fl uvio-deltaicos de las areniscas, por las condiciones geoquí-
micas de la eodiagénesis, que oscilan entre subóxicas y fuertemente reductoras. Normalmente, 
la precipitación de siderita suele producirse en varias etapas. La siderita más temprana se ca-

(Morad, 1998)
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racteriza por presentar una textura esferulítica, fi broso radial y de cristales aciculares, ser rica 
en Fe y Mn, con un bajo contenido en Ca y Mg, y suele estar relacionada con un ambiente 
de sedimentación continental y con presencia de materia orgánica terrestre (Mozley, 1989; 
Morad et al., 1996). Posteriormente, la siderita que precipita durante las primeras etapas de 
la mesodiagénesis tiene valores intermedios en Mg y relativamente altos de Mn y está relacio-
nada con los fl uidos de compactación, así como con aportes de aguas meteóricas de la etapa 
telodiagenética. Estas dos generaciones de siderita previa, pueden llegar a ser reemplazadas en 
profundidad por una siderita caracterizada por un zonado muy complejo que refl ejaría las 
progresivas disoluciones y los cambios en la composición de los fl uidos, con un enriquecimien-
to progresivo en Mg (fi gura 20.27e y f ).

Los cementos carbonáticos en areniscas también pueden aparecer rellenando fracturas. 
La mayor parte de la deformación tectónica, tanto dúctil como frágil, tiene lugar en condicio-
nes de temperaturas elevadas, durante la diagénesis tardía y normalmente, estos cementos son 
de dolomita saddle. El uso de microscopía con fl uorescencia en ocasiones puede revelar la pre-
sencia de bitumen en las fracturas y en los cementos que la están rellenando (Milliken, 2003).

b) Cemento de cuarzo

Durante muchos años se ha pensado que la principal fuente de sílice para los cementos 
eran los fenómenos de disolución por presión, que tenían lugar durante la diagénesis de en-
terramiento. Después del éxito de los estudios realizados con catodoluminiscencia (Sibley y 
Blatt, 1976; Ramseyer et al., 1989) y otros trabajos experimentales (Renton et al., 1969; Sprunt 
y Nur, 1976, 1977a y b), se tienen dudas sobre la importancia de este proceso, sobre todo en 
areniscas que han sufrido enterramientos someros. Pittman (1979), haciéndose eco de esta 
duda, pasa revista a una serie de posibilidades para la generación de este cemento:

1. Disolución de ortopizarras silíceas subyacentes.
2. Hidratación de vidrios volcánicos.
3. Disolución incongruente de los feldespatos.
4. Reemplazamiento de silicatos por carbonatos.
5. Disolución de radiolarios, diatomeas y esponjas.
6. Disolución de cuarzo eólico en arenas desérticas.
7. Precipitación a partir de aguas subterráneas percolantes.
8. Precipitación directa del agua del mar.
9. Diagénesis de los minerales de arcilla, por ejemplo: transformaciones de esmectitas a 

ilita.

En opinión de Pittman, para areniscas asociadas a cuencas cratónicas, parece ser que las 
fuentes más lógicas serían: la disolución por presión, diagénesis de los minerales de la arcilla, 
reemplazos de silicato por carbonato y/o alteración de los feldespatos. Por otra parte, para 
areniscas de zonas de arcos islas (litoarenitas), aunque el cemento silíceo no es tan común, la 
fuente de la sílice debería ser: la diagénesis de los minerales de arcilla, la alteración de vidrios 
volcánicos, el reemplazamiento de silicatos, la disolución de organismos silíceos y/o disolución 
de ortopizarras silíceas.

En resumen, Pittman (1979), al igual que Blatt (1979), sugieren que la disolución por 
presión es una fuente de sílice importante pero no la fundamental para la cementación como 
se puede observar en los ejemplos de la fi gura 20.28a, b, c y d. De todas formas, se deben de 
llevar a cabo más estudios de catodoluminiscencia sobre areniscas de grano fi no, porque las 
observaciones petrográfi cas y los datos experimentales demuestran que la disolución por pre-
sión aumenta con el decrecimiento del tamaño del grano.
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c) El cemento de feldespato-K y de zeolitas en arcosas y areniscas volcanoclásticas

El cemento de feldespato-K precipita en areniscas depositadas en ambientes marinos a 
transicionales, como sucede en las areniscas arcósicas de facies Buntsandstein de la cordillera 
Ibérica (Marfi l et al., 1996; Morad et al., 2003). Puede presentar una textura de sobrecreci-
miento alrededor del grano detrítico de feldespato-K (fi gura 20.28e y f ). Mediante el micros-
copio de luz trasmitida este cemento se caracteriza por no presentar maclado, tener un aspec-
to anubarrado debido a la presencia de vacuolas y pequeñas inclusiones, y, frecuentemente, 
presenta extinción en parches o tabular. Otros criterios que permiten reconocer los sobrecre-
cimientos de feldespato-K son: la alta pureza en su composición química analizada mediante 
microsonda electrónica, la ausencia de catodoluminiscencia, ya que los feldespatos-K detríticos 
suelen presentar colores de luminiscencia azul brillante (Kastner y Siever, 1979), elevados va-
lores isotópicos en 18O, y la tinción diferencial del feldespato detrítico frente al autigénico.

Muchos de los minerales de las facies zeolíticas que eran indicativos de altas presiones y 
temperaturas, como la laumontita, cuyas temperaturas de formación podían ser de alrededor 
de 300 °C, se pueden encontrar también como cemento y/o reemplazamiento en areniscas 
cuyas temperaturas diagenéticas no han pasado de 50 °C. Parece ser que esto es debido a que 
muchos otros factores, además de P y T, controlan su mineralogía. Entre estos factores se han 
citado: composición original de las rocas, velocidad de reacción y cinética de la nucleación, 
permeabilidad, actividad del Ca, Na, K y SiO2 en los fl uidos de los poros, PCO2, pH, salini-
dad, etc. (Boles y Coombs, 1977; Surdam y Boles, 1979).

Las areniscas volcanoclásticas son particularmente susceptibles a la neoformación de zeo-
litas (fi gura 20.28g y h), si bien algunas de ellas se puede formar también en arcosas marinas 
en ausencia total de detritos volcánicos. De acuerdo con Steward y McCulloh (1977), los re-
servorios arcósicos de petróleo son particularmente susceptibles de cementarse o reemplazarse 
sus minerales detríticos por laumontita. Las condiciones óptimas para su formación, según 
estos autores, serían: unos 120 °C y 300 bares, en presencia de aguas con 17.000 a 20.000 
ppm de NaCl y un pH próximo a 7.

Las zeolitas también pueden for-
marse en etapas muy tempranas de la 
diagénesis como resultado de la trans-
formación de vidrios volcánicos y fel-
despatos. Al ser éstas unas reacciones 
de hidratación, las zeolitas cementan-
tes y reemplazantes ocuparán más vo-
lumen que los reactantes, y contribui-
rán a la destrucción de la porosidad 
inicial de las areniscas volcanoclásticas 
(Marfi l et al., 1987-1988).

Finalmente, un ejemplo de se-
cuencia de cementos, en relación con 
la naturaleza de las aguas intersticiales 
(continentales o marinas) y la profun-
didad de enterramiento, es el descrito 
por De la Peña et al. (1983) para las 
areniscas del Buntsandstein de la cor-
dillera Ibérica (fi gura 20.31) o la se-
cuencia de procesos diagenéticos du-
rante el enterramiento, así como, con 
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Figura 20.31. Secuencia de cementos en relación con las distintas facies deposicionales 
en las areniscas de las facies Buntsandstein de la cordillera Ibérica. Modifi cado de De la 
Peña et al., 1983.
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la etapa de emersión, para las areniscas al-
macén del Campo de Salam, del Western 
Desert en Egipto (fi gura 20.3a y b). 

d)  Grauvaquización y origen 
del cemento fi losilicático

El grupo de areniscas peor conocido has-
ta la actualidad, debido a su complejidad, es 
el de las grauvacas. Probablemente por el 
empeño de algunos autores en utilizar a la 
matriz arcillosa como único criterio de cla-
sifi cación. Por ello, durante años han existi-
do muchas confusiones debido a las difi cul-
tades que entrañaba el interpretar su origen, 
textura, mineralogía y otras características 
petrográfi cas. Ya Cummins (1962) revolu-
cionó las ideas existentes sobre el origen de 
las grauvacas, demostrando que gran parte 
de su matriz era un producto de alteración 
diagenética de los fragmentos de roca lábiles 
(fi gura  20.32). Muchos autores posterior-
mente han comprobado esta teoría (Kuenen, 
1966; Hawkins y Whetten, 1969; Brenche-
ley, 1969; Lovell, 1972; Reimer, 1972; Ga-
lloway, 1974; Marfi l y De la Peña, 1980; 
fi gura 20.33). Dickinson (1970) ha contri-
buido enormemente a resolver e interpretar 
el origen de las grauvacas, identifi cando la 
procedencia de su matriz. Wilson y Pittman 
(1977) dividen los minerales arcillosos pre-
sentes en las areniscas en alogénicos o here-
dados y autigénicos o neoformados, discu-
tiendo los criterios más idóneos para 
diferenciarlos; basándose en su composi-
ción, morfología, textura y distribución. 
Asimismo, reconocen la existencia de gran 
cantidad de matriz infi ltrada.

Con parte de las ideas de estos autores, 
Arribas (1986) realiza un esquema de los di-

ferentes tipos de matrices y/o cementos fi losilicáticos, intentando dar una visualización al 
origen y evolución de estos componentes intersticiales (fi gura 20.34).

Los clay rim arcillosos son productos diagenéticos tempranos, extremadamente importan-
tes para predecir la evolución de los procesos diagenéticos más tardíos (fi gura 20.35a, b y c). 
Cuantitativamente son poco representativos, pero cualitativamente tienen la capacidad de in-
fl uir sobre la evolución de la porosidad en los almacenes, reduciendo, por ejemplo los clay rim 
de clorita (fi gura 20.35C), la posibilidad de formación de cementaciones silíceas tardías y los 
procesos de disolución por presión, generalmente asociados. El material precursor de los clay 
rim de clorita son esmectitas y/o óxidos de Fe. Los coatings arcillosos y/o ferruginosos son el 
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Figura 20.32. Diagrama mostrando el supuesto origen diagenético de la matriz de 
las grauvacas. Modifi cado de Cummins, 1962.
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Figura 20.35. A) Clay rim de ilita en las are-
niscas del Pérmico de la cordillera Ibérica (luz 
transmitida, nícoles cruzados). B) Detalle al 
microscopio electrónico de barrido de las fi -
bras de ilita que reemplazan y cementan a las 
arcosas del Buntsandstein de la cordillera Ibé-
rica. C) Imagen del clay rim de clorita prece-
diendo al cemento sintaxial de cuarzo en las 
areniscas anteriores (microscopía electrónica 
de barrido). D) Pore-fi lling de caolín e inci-
piente reemplazamiento de la moscovita (luz 
transmitida, nícoles cruzados). E) Imagen de 
microscopio electrónico de barrido de ver-
mículos de caolinita parcialmente reemplaza-
dos por dickita precipitados sincrónicamente 
con el cemento de cuarzo. F) Detalle de ce-
mento de cristales con morfologías blocky de 
dickita (microscopía electrónica de barrido). 
B), C), D), y F) Minerales de arcilla que ce-
mentan las areniscas almacén del Cretácico 
del Western Desert de Egipto.

Figura 20.34. Tipos de matrices y/o cementos 
fi losilicáticos en función de su origen y evolu-
ción (Arribas, 1986). Deposicional
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resultado de la infi ltración de arcilla o de reacciones químicas (p. ej., hidratación de minerales 
máfi cos o vidrios volcánicos).

En los regímenes de fl ujos de compactación y termobáricos se pueden generar cementos 
silíceos y carbonáticos como consecuencia de la diagénesis de arcillas (Galloway, 1984; Mon-
cure et al., 1984; Bjørlykke, 1988; Molenaar, 1989 y Surdam et al., 1989). La esmectita, de-
bido a su carácter expansible, al someterse a altas temperaturas durante el enterramiento, se 
transforma en ilita y caolinita. Esta conversión libera hierro de las posiciones octaédricas (Bo-
les y Franks, 1979) y, en consecuencia, produce una transferencia de electrones. La oxidación 
de la materia orgánica en las ortopizarras suministra un donante de electrones adecuado (Cros-
sey et al., 1986). Estos autores observaron que existe una coincidencia entre el ordenamiento 
del interestratifi ca do I-E y el máximo de abundancia de ácidos orgánicos, a aproximadamen-
te 28% de expansibilidad. Por tanto, los ácidos orgánicos y los compuestos de hierro, liberados 
durante el enterramiento de un depósito detrítico, pueden producir alteraciones diagenéticas 
importantes, tales como la disolución de granos o la precipitación de cementos ricos en hierro 
(ankerita, clorita, etc.). 

La alteración de feldespatos a caolín en areniscas puede producirse en una gran variedad 
de condiciones: durante la exposición subaérea, a profundidades menores de 1 km, por infl u-
jo de aguas meteóricas, y a mayores profundidades (2-4 km), por interacción con aguas ácidas 
relacionadas con la maduración de la materia orgánica (Curtis, 1983; Surdam et al., 1989).

El pore-fi lling de caolinita-dickita es a veces posterior o sincrónico con el cemento de cuar-
zo (fi gura 20.35e y f ), en ocasiones se reemplaza por ilita, clorita y se impregna de bitumen. 
Sus cristales adquieren morofología blocky y se transforman en dickita. Este cemento precipita 
durante la mesodiagénesis madura relacionado, probablemente, con los ácidos orgánicos o el 
CO2 de la roca madre intercalada (Hayes y Boles, 1992; Lanson et al., 1996; Marfi l et al., 
2003). Según las temperaturas de homogenización de las inclusiones fl uidas de los cementos de 
cuarzo en los almacenes del Western Desert en Egipto (Marfi l et al., 2000), para 3.000 m 
de profundidad, las temperaturas de precipitación de dickita estarían entre 125-130 °C, pues-
to que la dickita es posterior o coetánea con el cuarzo. De estos datos se deduce que la dicki-
ta en estos almacenes se formaría a temperaturas superiores a las de los límites encontrados 
en  los del mar del Norte (80-130 °C; Ehrenberg et al., 1993; McAulay et al., 1993, 1994). 
Para los autores anteriores y para Morad et al. (1994), la transformación de caolinita en dic-
kita es un mecanismo disolución-reprecipitación. Por su parte, Lanson et al. (1996) sugieren 
que puede ser un proceso en dos etapas, consistente en una transformación en estado sólido 
sin cambio morfológico, seguido de una reacción de disolución-precipitación, con reemplaza-
miento de caolinita vermicular por cristales de dickita. La distribución de los polimorfos en 
profundidad y el incremento en el espesor de los cristales de caolín en los pore-fi lling (fi gu-
ra  20.35f ) muestra que la transformación de caolinita a dickita tiene lugar durante un 
período de tiempo prolongado, similar al de la conversión de esmectita a ilita (Perry y Hower, 
1970). Para Ehrenberg et al. (1993) y Morad et al. (1994), la cinética de la transformación 
caolinita-dickita depende de la naturaleza y textura del material inicial, siendo los agregados 
de vermículos microporosos, en los feldespatos caolinitizados, más favorables para la dickiti-
zación que las micas caolinitizadas, con una microfábrica mucho más densa. Por lo tanto, 
existe una tendencia en el incremento del tamaño de los cristales y de la abundancia de dic-
kita con la profundidad en las areniscas. Sin embargo, el caolín no muestra ningún cambio 
progresivo en su morfología en las lutitas, ni en areniscas con baja permeabilidad ricas en ce-
mento o matriz, lo que sugiere que la transformación caolinita-dickita ocurre en sistemas 
diagenéticos abiertos (Marfi l et al., 2003).

Una gran cantidad y variedad de ejemplos de la importancia del origen, diagénesis y pro-
piedades petrofísicas de los minerales de arcilla como cemento de areniscas puede encontrarse 
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en Houseknecht y Pittman (1992) y Worden y Morad (2003). Como resumen, en la tabla 20.4 
fi guran algunos de los cementos y reacciones más comunes que tienen lugar en la diagénesis 
de enterramiento, con sus rangos de temperatura.

Profundidad 
(km)

DT 
(°C)

Porosidad 
(%) Zonas diagenéticas (minerales neoformados)

0,0005 1. Oxidación.

2. Reducción de sulfatos:
 Pirita, calcita, dolomita (carbonatos bajos en Fe y enriquecidos en 

C12). ¿Caolinita? ¿Fosfatos?

0,01   0,2 80 3. Fermentación:
 Carbonatos ricos en Fe, calcita, dolomita, ankerita, siderita enrique-

cidos en C13.

1  28 31 4. Descarboxilación:
 Siderita.

2,5  69 21 5. Formación de hidrocarburos:
 a) Petróleo-húmedo.
 b) Metano-seco.
 Montmorillonita a ilita:
 a) Desordenada.
 b) Ordenada.

7 192  9 6. Metamorfi smo:
 a) 200 °C clorita.
 c) 300 °C mica, feldespato, ¿epidota?

Tabla 20.4. Zonas diagenéticas para sedimentos arcillosos marinos en relación con la profundidad de enterra-
miento. Modifi cado de Curtis, 1977.

Reemplazamientos

Este proceso se produce cuando un mineral nuevo reemplaza (lo que supone un cambio 
de mineralogía) a otro preexistente in situ. Los reemplazamientos pueden ser:

• Neomórfi cos: donde el nuevo grano es la misma fase que el grano preexistente, o es un 
polimorfo de él (p. ej., en la albitización un grano se reemplaza por una plagioclasa con 
mayor contenido en Na).

• Pseudomórfi cos: donde el grano preexistente se reemplaza con un nuevo mineral, pero 
la forma del cristal relicto es conservada (fi gura 20.28g).

• Alomórfi cos: una fase preexistente es reemplazada con una fase nueva con una nueva 
forma cristalina.

Aunque existe una gran variedad de fases reemplazantes, la dolomita, el ópalo, el cuarzo y 
la ilita son las más importantes.

En ocasiones, se pueden llegar a conservar las texturas deposicionales y las microestructu-
ras de los granos o cementos transformados. Los procesos de reemplazamiento más frecuentes 
en la diagénesis de las rocas clásticas son, por un lado, los que afectan a mineralogías carbo-
náticas como dolomitización o dedolomitización y, por otro lado, los que implican a compo-
siciones no carbonáticas como silicifi cación, albitización, glauconitización, ferruginización, 
fosfatización o yesifi cación.

Durante la diagénesis tardía, a temperaturas relativamente elevadas, las fases autigénicas 
que precipitan inducen la disolución de las fases adyacentes anteriores. En estos casos, el re-
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emplazamiento se dice que es agresivo y típicamente presenta caras cristalinas euhedrales ad-
yacentes al cristal disuelto (Milliken, 2003).

El reemplazamiento de cuarzo por calcita es una reacción comúnmente observada en la 
diagénesis de areniscas. En algunos casos, la disolución del cuarzo y la precipitación de calcita 
son dos eventos separados, refl ejando dos regímenes temporales de fl uidos. En otras ocasiones, 
es un proceso casi simultáneo que evita el colapso del cuarzo remanente. Weyl (1959) descri-
bió que muchas de las reacciones de disolución-precipitación tenían lugar dentro de una del-
gada lámina de agua de menos de 1 μm de espesor, permitiendo la difusión del H4SiO4 fuera 
de la superfi cie de disolución y la entrada de los iones Ca2+ y HCO3

–, necesarios para la pre-
cipitación de calcita, desde el agua intersticial de la roca.

Pettijohn et al. (1987) desarrollan las ideas de Weyl, sugiriendo que para que la disolución 
tenga lugar la concentración de H4SiO4 deberá ser más alta en la película de agua que en el 
agua del sistema poroso abierto, con lo que el H4SiO4 se difundirá hacia este sistema poroso. 
Por otro lado, la concentración de Ca2+ y HCO3

– deberá ser más alta en los fl uidos del sistema 
poroso, permitiendo que estos iones se difundan a la película de agua.

El producto de las actividades de los dos iones dará una Keq mayor de 10–8,35, ya que la 
calcita precipita de acuerdo con la ecuación:

Ca+2 + 2HCO3
– = CO3Ca + H+ + HCO3

–

Asimismo, los iones H+ también se difundirán fuera de la película, hacia el sistema poro-
so abierto. El problema que se plantea con este mecanismo es que se tiene que transportar un 
gran volumen de material en un tiempo geológico relativamente limitado. Por ello, sin cono-
cer las posibles velocidades de difusión, no se debería predecir la extensión del reemplazamien-
to de cuarzo por calcita u otro proceso similar de reemplazamiento.

La albitización diagenética de feldespatos en arcosas continentales y marinas es un proceso 
reconocido en un gran número de cuencas sedimentarias (Kastner y Siever, 1979; Morad et 
al., 1990, 2000). El proceso de albitización está controlado por la temperatura, la química del 
agua de formación y por las reacciones cinéticas del sistema diagenético (Boles, 1982; Aagaard 
et al., 1990; Morad et al., 1990, 2000). La albitización de los feldespatos potásicos está con-
trolada por la relación a+

Na/a+
k y por el pH de las aguas de formación. La actividad de K+ está 

fuertemente relacionada con la ilitización de la caolinita (Morad, 1986; Morad et al., 1990):

2KAl3Si3O8 + 2,5Al2Si2O5(OH)4 + Na+ =
feldespato-K caolinita

NaAlSi3O8 + 2KAl3Si3O10(OH)2 + 2SiO2 + 2,5H2O + H+

albita ilita cuarzo

o mediante la siguiente ecuación, si la sílice se conserva entre los feldespatos y los minerales 
de la arcilla (Egeberg y Aagaard, 1989):

KAl3Si3O8 + 1,5Al2Si2O5(OH)4 + Na+ =
feldespato-K caolinita

NaAlSi3O8 + KAl3Si3O10(OH)2 + 1,5H2O + H+

albita ilita

De esta forma, la disponibilidad de «sumideros» para los iones liberados de la reacción de 
albitización, tales como el K+ en la ilita, es esencial para que la reacción pueda darse de una 
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forma continua (Morad et al., 2000). La temperatura a la que se produce la albitización del 
feldespato potásico coincide con la temperatura a la que se da la ilitización de la caolinita y la 
esmectita (70-80 °C) en las areniscas y en las arcillas intercaladas (Aagaard et al., 1990; Morad 
et al., 1990, 2000).

Asimismo, es necesaria una fuente del Na+ y la incorporación de los iones liberados en los 
minerales diagenéticos asociados, tales como K+ en la ilita, para que se produzca la albitización 
de un volumen considerable de feldespatos detríticos. Este hecho es particularmente importan-
te en el caso de la albitización de feldespatos potásicos ya que en la albitización de plagioclasa 
se libera Ca2+ que puede precipitar de forma relativamente fácil como carbonatos para los va-
lores de PCO

2
 existentes en la mayoría de las cuencas (Boles, 1982; Morad et al., 1990). Ade-

más, la mayor sensibilidad de la plagioclasa para albitizarse se debe a que tiene una estabilidad 
termodinámica menor que, por ejem-
plo, la microclina (Aagaard et al., 
1990; Morad et al., 1990).

Las principales evidencias que per-
miten atribuir un origen diagenético a 
la albitización según Kastner y Siever 
(1979) son: i) la ausencia de sericita y 
epidota, que aparecen típicamente en 
feldespatos albitizados de origen hi-
drotermal; ii) la presencia de sobrecre-
cimientos alrededor de los feldespatos 
(fi gura 20.27a); iii) la presencia de nu-
merosos cristales de albita euhedrales, 
alineados paralelamente que pueden 
llevar asociada una gran microporosi-
dad intercristalina; iv) la delicada tex-
tura del esqueleto de un feldespato 
potásico o plagioclasa albitizada que 
no podría haber sobrevivido a los pro-
cesos de erosión y transporte desde un 
área fuente; v) la composición química 
pura en Na (Ab > 99,9%), y vi) ausen-
cia de catodoluminescencia.

Disolución: porosidad secundaria

La porosidad secundaria se puede 
defi nir como la que se genera durante 
la diagénesis, fundamental mente du-
rante la mesodiagénesis y la telodiagé-
nesis. La formación de porosidad se-
cundaria en areniscas por disolución, 
tanto de los minerales o fragmentos de 
roca del esqueleto como de su cemen-
to (fi gura 20.36), fue señalada por in-
vestigadores rusos hacia los años se-
senta. Pero no es hasta los trabajos de 
Schmidt y McDonald (1979), Hayes 

Figura 20.36. A) Porosidad secundaria originada por disolución de dolomita que reemplaza 
granos del esqueleto (nícoles paralelos). B) Porosidad primaria remanente y secundaria 
intergranular originada por la disolución de cemento de siderita que rodea un grano in-
tracuencal de glauconita (nícoles paralelos). C) Porosidad secundaria móldica de cristales 
de dolomita-ankerita. Areniscas turbidíticas del Grupo Hecho, Pirineo. D) Cuarzoarenita con 
porosidad secundaria por disolución parcial de cemento-reemplazamiento de ankerita. E) y 
F) Detalles al microscopio electrónico de barrido de la porosidad secundaria por disolución 
parcial de feldespatos. D), E) y F) Son ejemplos de la porosidad en las areniscas almacén 
del Cretácico del Western Desert de Egipto.
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(1979), Pittman (1979) y Bjørlykke 
(1980, 1983, 1984), cuando se estable-
cen unos modelos de desarrollo de la po-
rosidad secundaria durante la diagénesis. 

Schmidt y McDonald (1979) han es-
tablecido una clasifi cación atendiendo 
fundamentalmente a génesis y caracteres 
texturales de los poros (fi guras 20.37 
y  20.38), así como criterios texturales 
para diferenciar porosidad secundaria de 
primaria.

En estudios paralelos e independien-
tes todos los autores citados llegan a la 
conclusión de que parte de la porosidad 
presente en los reservorios de hidrocarbu-
ros de todo el mundo es de origen secun-
dario, resultando fundamentalmente de la 
disolución de carbonatos y/o sulfatos que 

podían haber estado como granos o como cementos. 
A menudo esta porosidad puede mimetizar la porosi-
dad primaria intergranular. El lavado de los carbonatos 
puede ser causado por procesos diagenéticos químicos 
y físico-químicos, aunque parece estar relacionado 
principalmente con la descarboxilación de la materia 
orgánica en los estratos de lutitas-ortopizarras adya-
centes, durante el curso de la maduración orgánica. 
Este proceso genera CO2 que en presencia de agua 
produce CO3H2. Las aguas acidifi cadas al ponerse en 
contacto con las areniscas reaccionan con los consti-
tuyentes carbonatados, disolviéndolos (fi gura 20.39).

El problema que se plantea a esta teoría (Curtis, 
1978), es que también se requiere la presencia de CO2 
en las aguas diagenéticas, derivadas de la misma fuen-
te, para producir cemento carbonático. «¿Cuál de las 
dos interpretaciones es la correcta? Pues, como es 
usual en Geología, ambas pueden ser ciertas, en cada 
caso». Los trabajos de Bjørlykke (1980 y 1984) y 
Lundegard y Land (1986), tras realizar cálculos apli-
cados a las cuencas del mar del Norte y de la costa 
del Golfo, llegan a la conclusión de que el volumen 
de CO3H2 generado es insufi ciente para crear la po-
rosidad secundaria existente en dichas cuencas. En 
este sentido, Bjørlykke et al. (1989) en los reservorios 
del Jurásico del mar del Norte, llegan a la conclusión 
de que la porosidad que existe actualmente se formó 
a profundidad moderada, estando relacionada con 
fl ujos de aguas meteóricas.

La relación entre el momento de la primera mi-
gración de los hidrocarburos y la formación de la po-

Porosidad
primaria

ESTADO INMADURO

Reducción mecánica de la porosidad
primaria principalmente

Reducción química de la porosidad
primaria principalmente

Porosidad primaria a niveles
irreducibles puede existir
porosidad secundaria

Porosidad primaria y secundaria
a niveles irreducibles

Porosidad
secundaria

(si hay)

ESTADO SEMIMADURO

ESTADO MADURO

ESTADO SUPERMADURO

Vol. % 40 30 20 10 0 40 30 20 10 0

«A»

«B»

Figura 20.37. Etapas de mesodiagénesis y evolución de la porosidad en areniscas. Mo-
difi cado de Schmidt y McDonald, 1979.

RETRACCIÓN

FRACTURACIÓN

DISOLUCIÓN DEL MATERIAL SEDIMENTARIO
ESQUELETO Y/O MATRIZ

DISOLUCIÓN DEL CEMENTO

DISOLUCIÓNDE LOS REEMPLAZAMIENTOS

Carbonato
o sulfato

Granos
cuarzo

Matriz Porosidad

Reemplazamiento mineral soluble

Figura 20.38. Tipos genéticos de porosidad secundaria en areniscas. Mo-
difi cado de Schmidt y McDonald, 1979.
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rosidad secundaria es ahora tenida muy en cuenta para la exploración de hidrocarburos, ya 
que aquélla se efectúa inmediatamente después que la porosidad secundaria fue producida 
(fi gura 20.40). No obstante algunos autores como Bjørlykke (1980), han puesto objeciones al 
hecho de que el CO2, desprendido en la maduración del kerógeno sea sufi ciente para causar 
un lavado de carbonatos a gran escala. Asimismo, este autor opina que la porosidad secunda-
ria se forma en la mayoría de las cuencas, principalmente por el fl ujo de aguas meteóricas 
subsaturadas. Bjørlykke (1984) realiza una síntesis de los principales requerimientos para la 
formación de porosidad secundaria en areniscas, citando, entre otros, los siguientes: 1) El fl u-
jo de aguas meteóricas, particularmente en areniscas deltaicas y fl uviales, en la diagénesis tem-
prana. 2) En la diagénesis tardía o de enterramiento, la porosidad secundaria no llega a ser 
importante, ya que la descrita en la bibliografía como resultado del lavado de los carbonatos 

ZONA I. Marina (carbonatos). La cementación
 depende de la circulación
 de aguas marinas

ZONA IV. Aguas ácidas producidas por:
 1)  Producción de CO2 del kerógeno
 2)  Liberación de protones (H+) por la
       transformación de esmectita + K+  ilita + H+

       caolinita + K+  ilita + H+

ZONA III. En general alto pH. Disolución por presión 
 y precipitación de sobrecrecimientos 
 dependiendo de la presión geostática 
 + Presión de poros. Esencialmente 
 sistema isoquímico

ZONA II. Bajo pH
 Caolización

H+K+

Feldespato-caolinita + K+

depende del flujo del agua
con baja fuerza iónica K+/H+

Nivel del mar

Cementación marina
temprana

Flujo de la zona III
a la zona II. Cemento de cuarzo

Zona de agua dulce
meteórica

Aguas
ascendentes
expelidas por
compactación

Figura 20.39. Modelo simplifi cado de circulación del agua intersticial, disolución y precipitación de cemento en 
una cuenca sedimentaria. Modifi cado de Bjørlykke, 1980.

0 0,2 0,4 0,6 0,8 1,0 1,5 2,0 2,5 3,0 Vitrinita Ro

Compactación mecánica

Cemento silíceo

Descarbonatación

Pérdida de porosidad

*Descarboxilación
de la materia orgánica

*Generación de los
hidrocarburos líquidos

Cemento-reemplazamiento
carbonático

Figura 20.40. Diagénesis de enterramiento de cuarzo-arenitas en relación con la descarboxilación de la materia 
orgánica y la generación de hidrocarburos en las lutitas intercaladas. Modifi cado de Schmidt y McDonald, 1979.
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y/o feldespatos por acidifi cación, debido al CO2 liberado en la maduración de la materia or-
gánica en las lutitas intercaladas, puede ser interpretada como un producto de lixiviación por 
aguas meteóricas. 3) En muchas cuencas, el CO2 liberado por el kerógeno es insufi ciente para 
explicar la porosidad secundaria, teniendo que pensarse en otro, mecanismos, tales como las 
reacciones que ocurren entre los minerales de arcilla. Entre ellas, la transformación de caoli-
nita en ilita que libera protones, rebaja el pH y disuelve el Fto-K, para suministrar el K+ ne-
cesario en la reacción indicada por Hower et al. (1976) (fi gura 20.41):

3 Al2Si2O5(OH)4 + 2K+ = 2K Al3Si3O10(OH)2 + 2H+ + H2
Caolinita ilita

4) Las corrientes de convección ofrecen un modelo 
muy atractivo para suministrar el volumen necesario 
de agua para el transporte de sólidos en profundidad 
(fi gura 20.15). El problema aún no resuelto es si tales 
corrientes son muy signifi cativas para la transferencia 
de masa a grandes distancias. 5) Debido a que el lixi-
viado en areniscas requiere una permeabilidad inicial, 
aquellas areniscas con alta porosidad primaria presen-
tarán el potencial más alto para ser lixiviadas, con lo 
que la porosidad obtenida de este modo puede redis-
tribuir y agrandar la porosidad primaria. De todas for-
mas este autor reconoce que aún se sabe relativamen-
te poco sobre la formación de porosidad secundaria y 
que es todavía pronto para realizar un modelo que 
pueda ser usado para la exploración y producción geo-
lógica.

Surdam et al. (1984), han demostrado que los áci-
dos orgánicos, tales como los ácidos carboxílicos, son 
responsables del lavado de los feldespatos y de los car-

bonatos en areniscas, así como del acomplejamiento del Al y de la sílice en disolución en el 
agua intersticial. Sus experimentos demuestran que es posible incrementar bastante la movili-
dad del Al y transportarlo como un complejo orgánico, en soluciones de ácidos carboxílicos. 
Estas soluciones tienen la capacidad de destruir los granos y los cementos carbonáticos, po-
niendo de manifi esto la importancia de la interacción de reacciones orgánicas e inorgánicas 
durante la diagénesis.

La maduración de la materia orgánica en las rocas madre de HC y las reacciones diagené-
ticas inorgánicas en los almacenes de areniscas, son una consecuencia natural, cuando las rocas 
siliciclásticas sufren enterramiento. Actualmente, se puede predecir la distribución de la poro-
sidad y permeabilidad así como su aumento en almacenes potenciales. Un gran número de 
observaciones (Surdam et al., 1989a y b) sugieren que los solventes orgánicos, necesarios para 
producir las solubilidades de aluminosilicatos y carbonatos en areniscas, pueden generarse bien 
por cracking termal o por cracking oxidante de los grupos carbonílicos o phenólicos del keró-
geno, en las rocas madre adyacentes.

Estos autores realizan unos modelos de integración de las reacciones orgánicas e inorgáni-
cas, construyendo series de tendencias de potencial de reacción con el incremento de la tem-
peratura, para sistemas que incluyen aluminosilicatos, carbonatos, especies orgánicas de que-
latos (carboxílicos y fenólicos), y CO2. La divisoria más importante en estos diagramas de 
fl ujo se basa en la temperatura, la naturaleza del buff er de pH (especies carbonatadas, aniones 
orgánicos ácidos) y la relación entre aniones orgánicos ácidos y la PCO2 (fi gura 20.42).

Disolución
de feldespato

Precipitación
de caolinita

Agua de compactación

Temp.
20-50 °C

130-140 °C (3,5-4 km)

Clay rim

+ 2H+

Agua met.

K AI3SI3O10(OH)2 + 2SIO2 + H2O
         Ilita

2K AISI3O8

AI2SIO5(OH)4

+ K1 + SiO2

Figura 20.41. Esquema de la disolución del feldespato-K y de la pre-
cipitación de la caolinita a baja temperatura con un fl ujo de agua in-
tersticial. A profundidades de 3,5 a 4 km y a partir de feldespato-K 
residual y caolinita, se formará ilita. Modifi cado de Bjørlykke, 1994.
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DIAGÉNESIS DE LUTITAS

Trabajos básicos

En este apartado se incluyen los procesos diagenéticos de sedimentos arcillosos que afectan 
fundamentalmente a los cambios mineralógicos con el enterramiento. Este aspecto ha supues-
to un gran adelanto en el conocimiento de las últimas etapas de la diagénesis y del tránsito al 
metamorfi smo, debido a la gran reactividad de estos minerales a medida que se incrementa la 
presión y temperatura. En un trabajo de síntesis Müller (1967) intenta correlacionar los cam-
bios mineralógicos de los sedimentos arcillosos en función de la profundidad, duración del 
enterramiento, presión y temperatura. A pesar de haber sido revisado por numerosos autores 
posteriormente, no cabe duda que representa un gran avance en el conocimiento de la evolu-
ción de los minerales arcillosos hacia el metamorfi smo.

Dunoyer de Segonzac (1969), en una línea similar, pero haciendo más hincapié en los 
cambios de las propiedades cristaloquímicas de los minerales de arcilla, realiza una zonación 
en la diagénesis en función de las transformaciones sufridas por estos minerales con la profun-
didad de enterramiento. La zonación propuesta es:

a)  Diagénesis temprana. Tiene lugar en un ambiente muy complejo, donde se pueden 
encontrar todos los tipos de minerales de arcilla incluidos los heredados. En este am-
biente juegan un papel muy importante la agradación y la neoformación. El límite 
superior de este estadio no representa una discontinuidad en la evolución de los mi-
nerales de arcilla, ya que la agradación comienza en los ambientes de sedimentación 
y continúa en la diagénesis. El límite inferior tampoco puede ser bien defi nido, a pe-

Figura 20.42. Principales reacciones diagenéticas 
orgánicas-inorgánicas en función de la temperatura, 
la naturaleza del buffer de pH (especies carbonata-
das, aniones orgánicos ácidos) y la relación entre 
aniones orgánicos ácidos y la PCO2. Modifi cada de 
Surdam et al., 1984.
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 sar de establecerse para él la pérdida del 50% 
del agua atrapada, ya que quedaría aún 
 sufi ciente agua para provocar muchas reac-
ciones.

b)  Diagénesis media. Estadio en el que el sedi-
mento, aunque está compactado es aún 
 poroso y pueden circular por él aguas de 
distintos orígenes (connotas, oceánicas, me-
teóricas, juveniles, etc.). En ambientes áci-
dos y silíceos dominan los procesos de neo-
formación de caolinita-dickita. En ambientes 
alcalinos, ricos en K y Mg, se neoforman ili-
ta y clorita, con pasos intermedios a través 
de interestratifi cados (fi gura 20.43). Todas 
estas transformaciones son reversibles, de-
pendiendo de la diferente geoquímica de los 
fl uidos intersticiales.

c) Diagénesis tardía o profunda. Se caracteriza 
por una intensa compactación y expulsión 
de agua, incremento de T y P, solubilización 
y recristalización de cuarzo y feldespatos. El 
ambiente se hace confi nado, sin entrada ni

 salida de iones. Las transformaciones de los minerales de arcilla son siempre agrada-
ciones a clorita e ilita como términos fi nales. La montmorillonita suele estar ausente y 
la caolinita ser inestable o, en ambientes ácidos, pasar a dickita. Todas estas transfor-
maciones son irreversibles. 

El grado de diagénesis puede ser cuantifi cado a partir de tres características de la ilita: 
transformación polimórfi ca 1 Md → 2 M; incremento de su cristalinidad y correlación cris-
talinidad-composición química. El límite inferior sería la anquizona o zona de anquimetamor-
fi smo (fi gura 20.44).

Durante la etapa de los años setenta se realizaron modelos diagenéticos correlacionando 
las principales transformaciones de minerales de arcilla con las que sufre la materia orgánica, 
todo ello en función de la profundidad de enterramiento (Curtis, 1977) (tabla 20.3). Este 
autor, en su zona 1, da como reacción principal de los minerales de arcilla la toma de ión K+ 
del agua del mar por ilitas degradadas y la reestructuración de su composición estequiométri-
ca. La zona 2 sería fundamentalmente la de la reducción bacteriana de los sulfatos, no sufrien-
do las arcillas ninguna transformación importante. En la zona 3 se producen las transforma-
ciones de los vidrios volcánicos a esmectitas. La zona 4 sería la de la descarboxilación de la 
materia orgánica y la expulsión de la mayoría del agua intersticial de los sedimentos arcillosos. 
La zona 5, a pesar de ser aún bastante desconocida, es donde parecen tener lugar la mayoría 
de las reacciones de los minerales de arcilla, entre las que se encuentran el paso de interestra-
tifi cados I-E -ilita, con una pérdida de agua en las posiciones interlaminares, donde podrían 
disolverse los hidrocarburos y transportes en su primera migración. Por último, la zona 6, o 
de recristalización, se caracteriza por el paso a ilita → sericita → moscovita y caolinita → 
dickita → nacrita; o bien se combinan; la caolinita con Mg++ o Fe++ para formar clorita.

La diagénesis de sedimentos arcillosos continentales es mucho menos conocida y aunque 
en sentido amplio se podrían aplicar las mismas zonaciones de Curtis, esto no es correcto ya 
que las aguas intersticiales suelen ser aquí pobres en SO4

–2 quedando la zona 2 bastante dismi-
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Figura 20.43. Transformación de los minerales de arcilla degradados tipo 2:1 
durante la diagénesis. Modifi cado de Dunoyer de Segonzac, 1969.
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nuida en reacciones diagenéticas. Por ello los procesos de fermentación se realizan generalmen-
te a profundidades más someras.

También en medio continental es importante y muy conocido (Carbonífero europeo, Pér-
mico de España, etc.) el proceso por el cual aguas intersticiales muy ácidas en zonas de turbe-
ras, o ricas en materia orgánica en general, alteran rápidamente las cenizas volcánicas a «tons-
tein» ricos en caolinita, en una etapa muy temprana de la diagénesis (Bouroz, 1972, y Marfi l 
y De la Peña, 1987). Del mismo modo, aguas alcalinas pueden provocar la neoformación de 
esmectitas en esta misma etapa diagenética.

De gran utilidad han sido también los trabajos de Perry y Hower (1970), Hower et al. 
(1976), Heling (1978), Hoff man y Hower (1979), Velde (1985) y Nadeau et al. (1985), al 
estudiar los cambios de los minerales de arcilla con la profundidad. La reacción más signifi ca-
tiva de las propuestas por los citados autores sería:

Esmectita + Al+3 + K+ → Ilita + Si+4

Esta conversión de esmectita a ilita durante la diagénesis ha sido verifi cada por estudios 
experimentales, perdiendo la esmectita su agua interlaminar a unos 100-130 °C, y siendo la 
relación K+/H+ la del agua de mar normal. En esta primera etapa la esmectita pasaría a interes-
tratifi cados I-E (fi gura 20.45).

Figura 20.44. Límites de la diagénesis y el 
metamorfi smo basados en la refl ectividad de 
la vitrinita y en la cristalinidad de la ilita.
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Transferencia de masas en lutitas y ortopizarras

A profundidades someras, antes de una fuerte compac-
tación, las lutitas y pizarras sedimentarias son mucho más 
permeables que a 2-3 km de enterramiento. Las aguas meteó-
ricas que fl uyen a las cuencas seguirán los acuíferos delimi-
tados por areniscas y calizas pero los fl ujos a través de forma-
ciones de lutitas-ortopizarras son, a veces, necesarios para 
que  el agua siga su trayectoria hacia la superfi cie. Algunos 
depósitos de limos y arcillas depositados recientemente, que 
no han sufrido compactación, pueden tener permeabilidades 
que exceden 1 mD, mientras que, por ejemplo, las ortopiza-
rras de la costa del Golfo sólo tienen 10–10 mD (Rieke y Chi-
lingar, 1974).

La reducción de la permeabilidad en lutitas es debida tan-
to a compactación como a cementación. El contenido en fó-
siles calcáreos que pueden disolverse y formar cementos car-
bonáticos posteriormente y la cantidad de sílice amorfa 
(diatomeas, radiolarios, vidrio volcánico, etc.) son factores im-
portantes que determinan la cantidad de cemento de cuarzo. 
Estos cementos rebajan la permeabilidad y son capaces de 

mantener sobrepresiones en algunos 
tramos durante largos períodos de 
tiempo.

El movimiento del agua intersti-
cial, que resulta de la compactación de 
las lutitas, no causará altos fl ujos como 
para cambiar la composición global de 
las mismas, al menos no después de 1 
a 2 km de enterramiento. Localmente, 
en ocasiones, en el contacto entre lu-
titas, areniscas y a lo largo de fallas, 
pueden generarse fl ujos más altos. Sin 
embargo, es difícil probar qué cam-
bios en la composición de las ortopi-
zarras en profundidad son debidos a 
reacciones diagenéticas y a fl ujos de 
agua intersticial.

Por último, diremos que se han 
ensayado en la actualidad para deter-
minar el grado diagenético en sedi-
mentos arenosos-arcillosos, la correla-
ción entre la cristalinidad de la ilita, el 
rango de los carbones y la aparición 
de zeolitas (Ghent, 1979) (fi gura 
20.46) con establecimiento de zona-
ciones, obteniéndose relativamente 
buenos resultados.
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Relaciones con la materia orgánica

La composición mineral de las lutitas como roca madre de hidrocarburos ha jugado un 
papel signifi cante papel en determinar la calidad y cantidad de petróleo formado por la evo-
lución termal de la materia orgánica. Este hecho ha sido documentado en muchos trabajos 
(Espitalié et al., 1980; Eglinton et al., 1985; Huizinga et al., 1987; entre otros). Reciente-
mente las características petrofísicas (microfábrica de las arcillas, microporosidad y permeabi-
lidad) así como las reacciones diagenéticas entre los componentes orgánicos e inorgánicos, 
compactación mecánica y química, y la formación de minerales autigénicos han sido consi-
derados como un factor importante en la determinación del control de la generación de hi-
drocarburos y su migración desde las rocas madre (Tannenbaum et al., 1986; Parnell et al., 
1984; Dorronsoro et al., 1994; fi gura 20.47).

Las rocas madre de hidrocarburos del límite Cretácico-Terciario de la cuenca de Vizcaya 
proporcionan la oportunidad de verifi car si el cambio de textura en las lutitas y margas ocurre 

Figura 20.47. Imágenes de electrones 
retrodispersados: A) De la roca madre 
(Fm. Khatatba, Cretácico del Western 
Desert, Egipto) mostrando bandas de 
fi lamentos algales y granos de cuarzo 
fuertemente corroidos fl otando en una 
matriz de caolinita detrítica, materia 
orgánica y alguna pirita. B) Imagen de 
microscopio electrónico de barrido 
ilustrando la neoformación de cuarzos 
autigénicos rodeados de bitumen (fl e-
cha) en las pizarras bituminosas del 
Cretácico-Paleógeno de la cuenca de 
Vizcaya. C) Imagen de microscopio 
electrónico de barrido mostrando un 
rombo de ankerita recubierto por un 
coating de bitumen (Cretácico-Paleó-
geno de la cuenca de Vizcaya). D) Ima-
gen de microscopio electrónico de ba-
rrido mostrando materia orgánica 
terrestre en fase de expulsión de hidro-
carburos (Cretácico del Western De-
sert, Egipto). E) Imagen de microsco-
pio electrónico de barrido mostrando 
microfábrica con orientación subhori-
zontal. Intercalados aparecen algunos 
horizontes de bitumen sólido (ver fl e-
chas). F) Imagen de electrones retro-
dispersados de una marga bituminosa 
mostrando partículas orgánicas com-
puestas de fi lamentos algales con una 
orientación preferente defi nida. Otros 
cuerpos algales alongados y restos fo-
silíferos piritizados son también visi-
bles.
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como resultado de las transformaciones de la materia orgánica (migración de fl uidos incluido), 
o por el contrario, están relacionadas con la evolución diagenética de los componentes mine-
ralógicos (Dorronsoro et al., 1994). Además, estas rocas permiten la investigación de la posible 
relación entre la ordenación microestructural de las partículas y el tipo y origen de la porosi-
dad. Dos asociaciones y tipos de fábrica fueron encontradas en las rocas madre: a) pizarras 
bituminosas con laminación bien desarrollada y alta orientación preferente (fi gura 20.47E), y 
b) margas-calizas bituminosas con tipos de fábrica variable debido a la diferente composición 
de la materia orgánica y al diferente al contenido en carbonatos. La materia orgánica de tipo 
algal y la liberación de gases (SH2, CO2 y CH4) durante la sulfatoreducción y la fermentación 
de la materia orgánica marina (tabla 20.4) determina una morfología esferoidal dominante y 
el tamaño de los poros en ambos tipos de petrofacies orgánicas. En las margas se ha observa-
do una correlación inversa entre la porosidad total y el contenido en carbono orgánico. En las 
pizarras bi tuminosas esta correlación es menos evidente. 

DIAGÉNESIS Y ESTRATIGRAFÍA SECUENCIAL

Morad et al. (2000), Ketzer et al. (2003) y Worden y Morad (2003), consideran que el 
estudio de los procesos diagenéticos dentro del marco de la estratigrafía secuencial es una 
herra mienta fundamental para mejorar la predicción espacial y temporal de los almacenes 
detríticos. Los principales factores que controlan los eventos de transgresión y regresión son 
los cambios del nivel del mar y la tasa de sedimentación. Estos eventos pueden ser predichos 
dentro de un contexto de estratigrafía secuencial. Este hecho es importante ya que estos even-
tos controlan la posición y la dinámica de las zonas con agua meteórica, mezcla de marina y 
meteórica y agua marina. Durante las etapas de regresión se produce una caída del nivel del 
mar y las zonas de aguas meteóricas y mezcla meteórica-marina se desplazan hacia la cuenca. 
Esto conlleva la exposición subaérea de grandes áreas en la plataforma y el aumento del área 
de recarga de agua meteórica. Los procesos que tienen lugar en estas condiciones son la diso-
lución de los silicatos del esqueleto, de los cementos tempranos marinos y de los cementos de 
la zona de mezcla de aguas. También tiene lugar la precipitación de caolinita y de cementos 
carbonáticos meteóricos (fi gura 20.48). Los cementos carbonáticos precipitados durante la 
regresión suelen mostrar una disminución en Sr, Na, Mg, y d18O. En las etapas de transgresión 
tiene lugar un incremento en el espacio de acomodación, lo que conlleva la inundación de las 
zonas subaéreas expuestas y la migración hacia tierra de las zonas de mezcla de aguas meteó-
ricas-marinas y marinas. En consecuencia, se reduce el área de recarga de agua meteórica y los 
procesos que ocurren incluyen la precipitación de concreciones carbonatadas a profundidades 
someras en el fondo marino. La cementación puede llegar a producirse como horizontes ce-
mentados por coalescencia de concreciones si las tasas de sedimentación son muy bajas, como 
es el caso de los límites de parasecuencias, las superfi cies de máxima inundación y las secciones 
condensadas (fi gura 20.48). Además, la cementación carbonatada puede ser importante, espe-
cialmente en sedimentos enriquecidos en granos carbonáticos detríticos. Por otra parte, pueden 
precipitar minerales autigénicos como la glauconita y los fosfatos si las tasas de sedimentación 
son bajas.
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XXI

Introducción a la diagénesis de las rocas carbonáticas
por Carlos Rossi*

INTRODUCCIÓN

Defi nición de diagénesis

En su defi nición más simple, la diagénesis trata del conjunto de procesos que transforman 
los sedimentos en rocas. Concretamente, la diagénesis abarca todos los procesos post-sedimen-
tarios químicos, físicos y biológicos (precipitación y disolución mineral, compactación...) que 
sufren las rocas de origen sedimentario, excluyendo los que suceden en condiciones metamór-
fi cas.

¿Por qué sucede la diagénesis? La diagénesis física, es decir la compactación, sucede porque 
los componentes de la roca se inestabilizan mecánicamente al aumentar la presión efectiva 
durante el enterramiento. La diagénesis química (precipitación, disolución, reacciones de in-
tercambio iónico...) sucede porque los minerales de la roca pueden estar en desequilibrio ter-
modinámico con el agua intersticial. En este caso el desequilibrio se refi ere a las superfi cies de 
los minerales, ya que la difusión en estado sólido es probablemente insignifi cante a tempera-
turas diagenéticas (ver más abajo). El estado de desequilibrio puede estar causado por la pre-
sencia en la roca de minerales intrínsecamente metaestables en condiciones diagenéticas (fel-
despatos cálcicos, aragonito, ópalo...), ya sean estos minerales de origen detrítico, bioclástico, 
o diagenético temprano. Además, el estado de desequilibrio puede responder a cambios en las 
condiciones ambientales, ya que la solubilidad de los minerales depende de la temperatura, 
presión y composición de los fl uidos intersticiales. Sea cual sea el origen del desequilibrio, la 
diagénesis química es la forma en que el sistema roca-agua intersticial trata de alcanzar o re-
cobrar el equilibrio mediante reacciones de disolución y precipitación mineral.

La diagénesis es el principal proceso generador de las rocas de origen sedimentario. Por 
tanto, el estudio de la diagénesis es una parte fundamental de la petrología y no de la sedi-
mentología, ya que ésta se ocupa del estudio de los sedimentos, no de las rocas. Los sedimen-
tos se diferencian de las rocas precisamente porque éstas han sufrido diagénesis, lo que suele 
conllevar su consolidación o litifi cación. Sin embargo, no es el grado de consolidación lo que 
diferencia a las rocas de los sedimentos, ya que existen numerosos ejemplos de rocas friables 
(especialmente areniscas y lutitas, mal llamadas «arenas» o «arcillas») que han sufrido impor-
tantes procesos diagenéticos (ver, por ejemplo, Rossi et al., 2002a) En algunos casos, la trans-
formación de sedimentos en rocas es muy rápida y ocurre en superfi cie, poco tiempo después 
de la sedimentación. Éste es el caso de las rocas de playa (beachrocks), que pueden formarse en 
pocos años por cementación marina de arenas de playa (Milliman, 1974, p. 282; Grammer et 
al., 1993). La diagénesis suele conllevar profundos cambios químicos y mineralógicos: prácti-
camente todos los enlaces catión-oxígeno se pueden volver a forman en la diagénesis, con la 
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Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

1106

excepción de una parte del cuarzo detrítico y los minerales pesados más estables (Land, 1997). 
Como bien resaltan Dabrio y Hernando (2003, pp. 240-242), en casos la diagénesis produce 
cambios texturales y composicionales tan profundos que la roca resultante muy poco tiene que 
ver con el sedimento original. Ejemplos carbonáticos son las brechas de disolución-colapso y 
muchas calizas y dolomías mesocristalinas, que conservan muy pocos vestigios de su origen 
inicial como sedimentos.

El estudio de la diagénesis tiene interés económico, ya que durante la diagénesis se produ-
ce una reducción general en la porosidad y permeabilidad y por tanto en la capacidad de las 
rocas para albergar cantidades económicas de agua, gases, petróleo, y minerales. Las acumula-
ciones económicas suelen estar asociadas con anomalías positivas de porosidad, que se desvían 
de la tendencia general por estar menos cementadas o menos compactadas que lo «normal». 
En ciertos casos, la cementación diagenética puede invertir la distribución deposicional de la 
porosidad y permeabilidad (ver, por ejemplo, Ehrenberg, 2007), especialmente cuando la ce-
mentación está asociada al fl ujo de fl uidos. Entender por qué y dónde se producen estas ano-
malías diagenéticas tiene pues un gran interés práctico.

Condiciones de presión y temperatura de la diagénesis

La diagénesis comienza inmediatamente después de la sedimentación, y por tanto a tem-
peraturas y presiones muy variables, ya que dependen de la latitud y de la profundidad de la 
lámina de agua sobre el sedimento inicial. El límite diagénesis-metamorfi smo es puramente 
arbitrario, ya que los procesos que tienen lugar en la diagénesis profunda y en el metamorfi s-
mo de grado muy bajo son esencialmente los mismos (Frey y Robinson, 1998). Durante la 
diagénesis se tiende a alcanzar el equilibrio entre las superfi cies de los minerales y el agua in-
tersticial. Normalmente este equilibrio es de tipo metaestable, ya que considerando los mine-
rales en su conjunto y no sólo sus superfi cies, durante la diagénesis las asociaciones minerales 
están típicamente en desequilibrio, entre si y con los fl uidos intersticiales, como demuestra la 
preservación habitual de zonados composicionales en los minerales diagenéticos. El tránsito 
diagénesis-metamorfi smo no supone necesariamente que se alcance el equilibrio termodiná-
mico total (Merriman y Peacor, 1998), ya que las evidencias de desequilibrio (p. ej., presencia 
de minerales zonados) son también frecuentes en rocas metamórfi cas.

Desde un punto de vista práctico, el inicio del metamorfi smo normalmente se reconoce 
con la ayuda de indicadores de exposición térmica (índice de Kübler, refl ectividad de la vitri-
nita, índice de alteración del color de los conodontos...) y por la aparición de minerales y 
asociaciones minerales típicamente «metamórfi cas» (Frey, 1987; Arkai et al., 2003). Además, 
desde un punto de vista más práctico, el inicio del «metamorfi smo» supone dos cambios muy 
importantes en las propiedades de las rocas de origen sedimentario (Worden y Burley, 2003): 
1) su porosidad y permeabilidad tienden a ser insignifi cantes, y 2) la materia orgánica que 
puedan contener ya ha agotado su capacidad para general hidrocarburos líquidos o gaseosos, 
es decir, las rocas metamórfi cas han sobrepasado la llamada «ventana del gas» (Tissot y Welte, 
1984).

Normalmente, las máximas temperaturas y presiones consideradas diagenéticas están en 
torno a 250 °C y 200 MPa, respectivamente, lo que corresponde a profundidades de enterra-
miento de ∼6 a ∼9 km. Por tanto, la diagénesis puede tener lugar a temperaturas desde bajo 
cero hasta ∼250 °C, y a presiones que oscilan entre ∼0,1 MPa (presión atmosférica) y más 
de 200 MPa (Boles, 2003; Milliken, 2003; Worden y Burley, 2003; Machel, 2005). Dentro de 
este rango teórico, las condiciones P-T más comunes de la diagénesis son las situadas entre un 
gradiente de aumento de temperatura de 10 °C/km en régimen de presión litostática, y un 
gradiente de aumento de temperatura de 30 °C/km en régimen de presión hidrostática (Wor-
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den y Burley, 2003) (fi gura 21.1). Las condiciones P-T situadas a la izquierda de este campo 
(es decir, presiones relativamente altas y temperaturas relativamente bajas) no existen en la 
naturaleza.

Las condiciones P-T situadas por encima del gradiente hidrostático de 30 °C/km en la 
fi gura 21.1 son poco frecuentes pero suceden en: 1) la diagénesis hidrotermal, que es la indu-
cida por las aguas de cualquier origen que estén más calientes (> ∼5-10 °C) que su entorno 
(White, 1957; Machel y Lonnee, 2002), normalmente como consecuencia de un fl ujo ascen-
dente cortando las isotermas; y 2) la diagénesis de contacto, que es la que sucede en el entor-
no de una intrusión ígnea a menos de ∼250 °C (Mckinley et al., 2001; Worden y Burley, 
2003).

Etapas de la diagénesis

Tradicionalmente, la diagénesis se ha subdividido en tres etapas: diagénesis temprana, dia-
génesis de enterramiento, y diagénesis de emersión (Choquette y Pray, 1970; Morad et al., 
2000).

La diagénesis temprana incluye los procesos que suceden en superfi cie o a relativamente 
poca profundidad (decenas de metros) (Machel, 2005). La diagénesis de enterramiento puede 
subdividirse en dos etapas: enterramiento somero (desde cientos de metros hasta ∼2 km, 
<∼80  °C) y enterramiento profundo (más de ∼2 km, >∼80 °C). La diagénesis de emersión 
sucede como consecuencia de la inversión tectónica de una cuenca sedimentaria, permitiendo 
la penetración de aguas meteóricas hasta profundidades que oscilan entre unos cientos de me-
tros y ∼1-2 km.

La diagénesis temprana está muy condicionada por el ambiente de sedimentación, el clima, 
y los cambios del nivel del mar. Durante la diagénesis temprana, las temperaturas y por tanto 
las velocidades de las reacciones químicas son relativamente bajas. Esto permite la persistencia 
de fases metaestables o incluso la precipitación de nuevos minerales metaestables (ópalo, do-
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lomita cálcica, etc.). Esto es posible porque las fases metaestables cristalizan más rápido, y su 
transformación en las fases estables correspondientes (cuarzo, dolomita estequiométrica, etc.), 
es relativamente lenta a bajas temperaturas (Morse y Casey, 1988).

Durante la diagénesis temprana y de enterramiento somero, el sistema roca-agua está re-
lativamente abierto y las reacciones diagenéticas están muy infl uenciadas por la composición 
(meteórica, marina, salobre, aguas concentradas por evaporación...) y fl ujo del agua intersticial. 
Las velocidades de fl ujo de las aguas intersticiales pueden ser altas, ya que la porosidad y per-
meabilidad también lo pueden ser.

Durante la diagénesis de enterramiento profundo, las velocidades de fl ujo de las aguas 
intersticiales son lentas, ya que las permeabilidades y porosidades son generalmente bajas y por 
tanto el volumen de agua disponible es escaso (Bjørlykke, 1994). Sin embargo las reacciones 
químicas son relativamente rápidas, debido a las más altas temperaturas. Por tanto, durante la 
diagénesis profunda las fases metaestables tienden a desaparecer y los minerales están normal-
mente en equilibrio superfi cial con el agua intersticial. En estas condiciones, ante desequilibrios 
causados por cambios de temperatura, presión o composición de los fl uidos, el sistema roca-
agua responde rápidamente con reacciones de disolución-precipitación que restablecen el equi-
librio (Giles, 1997). Durante la diagénesis de enterramiento profundo tienen lugar importan-
tes reacciones diagenéticas que dependen de la temperatura, como por ejemplo las reacciones 
de transformación de minerales de la arcilla (como la illitización de esmectitas y caolinitas), o 
la maduración térmica intensa de la materia orgánica.

Particularidades de la diagénesis de las rocas carbonáticas

Las calizas y dolomías representan como media el ∼7% de las rocas afl orantes en la super-
fi cie terrestre (Blatt & Tracy, 1996). A diferencia de las rocas siliciclásticas, cuya diagénesis es 
más intensa durante el enterramiento profundo, en las rocas carbonáticas suceden importantes 
transformaciones diagenéticas dentro del primer kilómetro de enterramiento (fi gura 21.3) 
(Land, 1997). Esto se debe a la mayor solubilidad y velocidad de reacción de los carbonatos 
respecto a los silicatos, lo que explica que en los carbonatos el equilibrio tienda a alcanzarse 
más rápidamente que en los siliciclásticos.
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Figura 21.2. Representación esquemática de las principales etapas diagenéticas.
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En los carbonatos, la asociación mineral deposicional es normalmente más simple que en 
los siliciclásticos y suele estar formada fundamentalmente por calcita, calcita magnesiana y 
aragonito. Durante la diagénesis, las fases metaestables (calcita magnesiana y aragonito) se 
eliminan con relativa rapidez, y las rocas carbonáticas acaban compuestas fundamentalmente 
por calcita no magnesiana y dolomita (fi gura 21.3).

Durante la diagénesis, las rocas carbonáticas reducen su porosidad más drásticamente que 
las rocas siliciclásticas (fi gura 21.3). Las calizas que se han enterrado a más de 1-2 km de pro-
fundidad típicamente preservan porosidades muy bajas, y por debajo de 6 km la porosidad no 
suele sobrepasar el 5% (Scholle y Halley, 1985). A cualquier profundidad de enterramiento, 
las rocas carbonáticas tienen porosidades muy variables pero son como media menos porosas 
que las areniscas (fi gura 21.3). Esto se debe por una parte a las intensas transformaciones dia-
genéticas que suelen sufrir los carbonatos durante la diagénesis temprana y de enterramiento 
somero (incluyendo cementación), y por otra parte a la mayor facilidad con que los carbona-
tos sufren compactación química y la consecuente cementación durante la diagénesis de en-
terramiento (Ehrenberg y Nadeau, 2005). Existen notables excepciones a esta tendencia, como 
por ejemplo las causadas por karstifi cación, inhibición de la cementación o inhibición de la 
compactación, pero estas excepciones son en general mucho más difíciles de predecir que en 
el caso de las rocas siliciclásticas (Ehrenberg, 2006). Las dolomías normalmente preservan más 
porosidad y permeabilidad que las calizas (Schomoker y Halley, 1982; Machel, 2003 y 2004; 
Mazzullo, 2004). En ciertos casos, las dolomías preservan porosidades notables a pesar de 
haber sido enterradas a gran profundidad (Moore, 2001).
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Figura 21.3. A la izquierda, comparación de los cambios mineralógicos que experimentan las rocas carbonáticas 
y siliciclásticas durante la diagénesis (basado en Land, 1997). Las barras verticales oscuras representan los ran-
gos de profundidades donde las transformaciones son más intensas. A la derecha, curvas medias de decrecimien-
to de la porosidad con la profundidad para diferentes tipos de rocas sedimentarias. Puede observarse cómo en 
las rocas carbonáticas la porosidad normalmente decrece con la profundidad más rápidamente que en las rocas 
siliciclásticas. En los carbonatos someros de Florida la reducción de la porosidad con la profundidad es relativa-
mente lenta debido probablemente al bajo gradiente geotérmico (18 °C/km; Ehrenberg y Nadeau, 2005).

Es útil subdividir la diagénesis de los carbonatos en tres ambientes o zonas diagenéticas en 
función del origen del agua intersticial y de la profundidad: diagénesis marina (aguas marinas, 
poca profundidad), diagénesis meteórica (aguas meteóricas, poca profundidad) y diagénesis de 
enterramiento (mezclas de aguas de origen marino, meteórico y salmueras complejas, gran 
profundidad; fi gura 21.4) (James y Choquette, 1983 y 1984; Choquette y James, 1987; Tuc-
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ker y Wright, 1990; Moore, 1989 y 2001). La división en las clásicas etapas eogenética (tem-
prana), mesogenética (de enterramiento) y telogenética (de emersión) (Choquette y Pray, 1970; 
Morad et al., 2000) es útil para las rocas siliciclásticas pero quizás algo menos para las carbo-
náticas, ya que ignora una variable muy importante en la diagénesis de los carbonatos: la 
composición y fl ujo del agua intersticial.
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Figura 21.4. Principales zonas diagenéticas en función del origen del agua intersticial y de la profundidad.

Técnicas usadas para el estudio de la diagénesis de las rocas carbonáticas

Desde que a mediados del siglo xix Sorby aplicara la microscopía óptica al estudio de lá-
minas delgadas, precisamente para estudiar la diagénesis de las calizas, la petrografía básica 
continúa siendo un elemento imprescindible en el estudio diagenético de las rocas carbonáti-
cas. El estudio de láminas delgadas de buena calidad con un microscopio petrográfi co permi-
te la reconstrucción de la secuencia paragenética mediante la observación cuidadosa de las 
relaciones petrográfi cas entre clastos, cementos y porosidad (Bathurst, 1975; Scholle, 1978; 
Friedman y Sanders, 1978; Purser, 1980; Flügel, 1982 y 2004; Harwood, 1988; Tucker y 
Wright, 1990; Friedman et al., 1992; Moore, 1989 y 2001; Scholle y Ulmer-Scholle, 2003).

El uso de tinciones (Dickson, 1966) (lámina 21.1), la epi-iluminación con luz ultraviole-
ta (UV) (Dravis y Yurewicz, 1985; Rossi et al., 2001; fi gura 21.5), la microscopía electrónica 
de barrido (especialmente en modo de electrones retrodispersados o BSE; Reed, 1996), y so-
bretodo la microscopía de cátodoluminiscencia (CL) (Machel, 1985; Miller, 1988; Marshall, 
1988; Machel et al. 1991; Machel y Burton, 1991; Boggs y Krinsley, 2006; lámina 21.2) re-
volucionaron la petrografía de los carbonatos en el último cuarto del siglo xx. Estas técnicas 
aportan una cierta información geoquímica y mineralógica, y son especialmente útiles para 
revelar zonados y relaciones petrográfi cas que no sean visibles usando petrografía de luz trans-
mitida o refl ejada.

Las técnicas geoquímicas también han contribuido notablemente al avance del conoci-
miento de la diagénesis de las rocas carbonáticas, especialmente: 1) el análisis de elementos 
menores y trazas (Veizer, 1983; Dickson, 1990; Morse y Mackenzie, 1990; Banner, 1995; 
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Lámina 21.1. Ejemplos del uso de tinciones para desvelar secuencias paragenéticas y zonados en calcitas diage-
néticas. Véase, por favor, la imagen correspondiente en color en el CD que acompaña a este volumen. Todas las 
imágenes son de láminas delgadas teñidas con alizarina y ferricianuro potásico usando luz polarizada plana. Las 
calcitas ferrosas adquieren tonos morados, tanto más azules cuanto más ferrosas, y las calcitas no ferrosas rosa-
dos. A:  este cemento sintaxial, nucleado en un resto de equinodermo (parte superior de la imagen), presenta 
alternancia de zonas ferrosas y no ferrosas. B: cementos sintaxiales nucleados en dos placas de equinodermos. 
Las primeras zonas son no ferrosas, presentan abundantes inclusiones y tienen terminaciones prismáticas apun-
tadas. Las zonas posteriores son progresivamente más ferrosas y presentan zonados irregulares. C: cementos de 
calcita ferrosa y no ferrosa alternantes rellenan la porosidad de esta calcarenita bioclástica (con Discocyclina y 
briozoos). La segunda zona está formada por calcita no ferrosa con terminaciones escalenoédricas. D: cementos 
de calcita ferrosa y no ferrosa rellenando la porosidad primaria de una calcarenita. La primera zona ferrosa ter-
mina con una película de cemento de goethita (amarillenta). E: detalle de D, mostrando zonados concéntricos y 
sectoriales en una generación ferrosa. F: seudomorfos de celestina formados por calcita ferrosa. Esta calcita tie-
ne inclusiones corroídas de celestina (en blanco) y un zonado interno irregular característico. Los seudomorfos 
están englobados en cemento de calcita no ferrosa. G: Alternancia de calcitas ferrosas y no ferrosas formando un 
cemento en mosaico. H: detalle de G, mostrando la presencia de inclusiones fl uidas acuosas primarias al fi nal de 
la última zona no ferrosa. Las inclusiones están elongadas en la dirección del crecimiento, indicando su origen 
primario, y son monofásicas, indicando atrapamiento a menos de 45-50 °C. F, G y E están tomados de Rossi et 
al. (2001a).

Lámina 21.2. Ejemplos del uso de la cátodoluminiscencia para desvelar secuencias paragenéticas y zonados en 
calcitas diagenéticas. Véase, por favor, la imagen correspondiente en color en el CD que acompaña a este volu-
men. A: compleja secuencia de disolución y cementación en una caliza originalmente micrítica («1»). Las calci-
tas espáticas «2» rellenan porosidad de fractura agrandada por disolución, y están formadas por una alternancia 
cíclica de calcitas luminiscentes mates, luminiscentes brillantes y no  luminiscentes, con zonados concéntricos. 
La presencia en estas calcitas de inclusiones acuosas monofásicas primarias (no visibles en la imagen) indica 
precipitación a menos de 45-50°. Las calcitas espáticas «3» rellenan cavidades de disolución posteriores a «2», 
tienen una luminiscencia mate, y localmente contienen kaolín (con luminiscencia azul; fl echa). B: detalle de las 
calcitas «3», que presentan un zonado mixto concéntrico y sectorial. Las subzonas más recientes incluyen local-
mente kaolín (en azul, fl echa) y bordean porosidad remanente (en negro). C: cavidad fenestral en una dolomicri-
ta supramareal rellena por cemento de calcita espática con hábitos hexagonales. Las primeras calcitas son pre-
dominantemente no luminiscentes, están seguidas por calcitas con luminiscencia mate, y terminan con calcitas 
no luminiscentes con bandas amarillas brillantes. D: calcita espática rellenando una cavidad móldica en una 
calcarenita perimareal. Las primeras fases de cemento son de calcita luminiscente mate, seguidas por calcita no 
luminiscente con bandas brillantes y fi nalmente por calcita no luminiscente. Esta secuencia es compatible con 
una progresiva oxigenación del agua intersticial. E: caliza cristalina seudoesferulítica formada por dedolomitización 
de dolomicritas (Rossi y Cañaveras, 1999). El aspecto moteado se debe a la presencia de inclusiones corroídas 
de dolomita. Las primeras fases de crecimiento de la calcita presentan hábitos romboédricos marcados por ban-
das luminiscentes. Las últimas fases de crecimiento de la calcita presentan formas de crecimiento irregulares y 
son predominantemente no luminiscentes.

Lámina 21.3. Ejemplos del uso de tinciones para desvelar secuencias paragenéticas texturas de reemplazamien-
to en dolomías. Véase, por favor, la imagen correspondiente en color en el CD que acompaña a este volumen. 
Todas las imágenes son de láminas delgadas teñidas con alizarina y ferricianuro potásico, usando luz polarizada 
plana. Las calcitas no ferrosas adquieren tonos rosados, las calcitas ferrosas morados y las dolomitas no ferrosas 
no se tiñen, apareciendo en este caso con colores blancos, grises o verdosos. La porosidad está impregnada con 
resina azul. A y B: doloarenita formada por dolomitización mimética de restos de equinodermos. Los cementos 
sintaxiales de dolomita tienen una primera generación rica en inclusiones (fl echa) y una segunda generación con 
hábitos romboédricos y zonada. Ciertas zonas de la segunda generación están disueltas selectivamente, apare-
ciendo la porosidad móldica resultante coloreada de azul. Parte de esta porosidad móldica está cementada por 
calcita no ferrosa, que además rellena la porosidad primaria intercristalina. C: dolomía predominantemente mi-
crocristalina («1») con una vacuola rellena por cemento dolomítico («2») y calcítico («3»). El cemento dolomítico 
está parcialmente dedolomitizado. El cemento calcítico contiene una primera generación ferrosa y una segunda 
generación no ferrosa predominante, cuya precipitación estuvo separada por un evento de fracturación. D: detalle 
de C. La dedolomitización se manifi esta por la presencia de inclusiones corroídas de dolomita dentro de la cal-
cita. E: brecha de clastos dolomíticos con disposición en mosaico, indicando su origen cataclástico in situ. La 
porosidad brecha se cementó por varias generaciones de calcita (ferrosas y no ferrosas) con formas de crecimien-
to escalenoédricas.
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Moore, 2001) usando microsonda electrónica (Lane y Dalton, 1994); 2) los análisis isotópicos 
(d18O, d13C, 87Sr/86Sr...) (Hoefs, 1997; Faure, 1998; Banner et al., 1994; Moore, 2001) en 
micro-muestras obtenidas con control petrográfi co (Dettman y Lohmann, 1995; Benito, 
2001), y 3) la petrografía y microtermometría de inclusiones fl uidas (Goldstein y Reynolds, 
1994; Goldstein, 2001). Estas técnicas se han usado principalmente para investigar la historia 
térmica, el grado de interacción agua-roca durante la diagénesis, y el origen y composición de 
los fl uidos intersticiales presentes en la roca durante las etapas de precipitación de minerales 
autigénicos.

Términos básicos usados en petrología de rocas carbonáticas

Las rocas carbonáticas son las que contienen más del 50% de minerales carbonáticos, cal-
cita en las calizas y dolomita en las dolomías. «Carbonático» y «carbonatado» no son sinónimos, 
como tampoco lo son «dolomítico» (compuesto por dolomita) y «dolomitizado» (reemplazado 
por dolomita). Análogamente, en lengua inglesa carbonate rock (roca carbonática o de carbo-
natos) no es lo mismo que carbonated rock (roca carbonatada).

Las rocas carbonáticas pueden tener textura dominante clástica, cristalina o bioconstruida. 
Las rocas clásticas están formadas por un armazón de clastos (fragmentos) en contacto, estan-
do el espacio entre los clastos ocupado o bien por fl uidos (porosidad), o bien por clastos más 
pequeños (matriz), o bien por minerales precipitados in situ durante la diagénesis (cementos 
o reemplazamientos), o bien por combinaciones de estos tres elementos (Friedman y Sanders, 
1978). Los minerales cristalizados in situ en la propia roca se denominan autigénicos.

Las texturas clásticas pueden ser de origen sedimentario o post-sedimentario. Las texturas 
clásticas de origen sedimentario están formadas por clastos de que han sufrido un cierto trans-
porte previo a su sedimentación. Estos clastos pueden ser tanto detríticos (también llamados 

Figura 21.5. Ejemplo de uso de la fl uorescencia para revelar zonados en calcitas diagenéticas. A: cemento de 
calcita espática en mosaico rellenado la porosidad intrapartícula de un serpúlido. La calcita presenta abundantes 
lamelas de maclado mecánico, indicando que ha sufrido deformación. lámina delgada, luz polarizada plana. 
B: mismo campo de visión que en B pero observado con epi-iluminación UV, revelando una intensa fotoluminis-
cencia en el cemento y su zonado mixto concéntrico-sectorial. En la parte superior de la imagen se observa una 
fractura cementada por calcita no fl uorescente, con pequeños puntos luminiscentes (fl echa) que representan en 
este caso inclusiones fl uidas de petróleo. C: mismo campo de visión que en A y B, observado con cátodoluminis-
cencia, revelando un zonado muy similar al detectado con fl uorescencia. Tomado de Rossi et al. (2001a).
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«terrígenos» o «extracuencales») como no detríticos («intracuencales»). Como su propio nom-
bre indica los clastos detríticos son los que se han originado como detritos, es decir por me-
teorización de una roca pre-existente, ya sea su composición carbonática o silicática. Los 
clastos carbonáticos de origen intracuencal son los componentes principales de la mayoría de 
las calizas clásticas. Ejemplos son los bioclastos (no re-elaborados) o los intraclastos (fragmen-
tos de sedimentos cohesivos o con cementación sinsedimentaria). Las calcarenitas (grainstones, 
packstones y wackestones: Dunham, 1962) son un tipo de calizas clásticas muy común, y están 
formadas por clastos de tamaño arena y de origen intracuencal (Zuff a, 1980; lámina 21.1A-D). 
Otro tipo común de calizas clásticas son las arenitas formadas por granos terrígenos (es decir 
detríticos) de carbonato. Estas arenitas no son areniscas, ya que no son siliciclásticas, ni calca-
renitas, ya que los granos no son intracuencales: se denominan calclititas o arenitas carboná-
ticas extracuencales (Zuff a, 1980). Las texturas clásticas de origen postsedimentario se forman 
por fragmentación in situ de la propia roca (lámina 21.3E). Ejemplos son las brechas formadas 
por colapso de cuevas de disolución (brechas de «disolución-colapso»), las de origen tectónico 
(brechas de falla), o las que resultan de un impacto meteorítico (brechas de impacto). En los 
tres casos se trata de texturas «cataclásticas».

Una roca carbonática tiene textura predominante cristalina si está formada principalmen-
te por agregados de cristales con disposición en mosaico debido a que han crecido in situ y 
de forma competitiva. Muchos carbonatos tienen textura predominante cristalina, y por eso 
se denominan calizas o dolomías cristalinas. Su origen suele ser diagenético, por transfor-
mación de una roca pre-existente merced a alguno de los siguientes procesos: 1) recristali-
zación (cambio del tamaño o forma de los cristales sin cambio mineralógico); 2) reempla-
zamiento (disolución de un mineral y precipitación simultánea de otro distinto en el mismo 
sitio), o 3) cementación (cristalización de minerales en los poros). Por ejemplo, la dolomi-
tización (reemplazamiento) de las calizas produce dolomías cristalinas, y la calcitización de 
las dolomías (dedolomitización) produce calizas cristalinas. Las texturas cristalinas se pueden 
clasifi car, por el tamaño de los cristales que las forman, en macrocristalinas (> 2 mm), meso-
cristalinas (2 mm-62 μm), microcristalinas (62-4 μm) y criptocristalinas (< 4 μm). Si en una 
textura cristalina unos pocos cristales son mucho más grandes que el resto, se la denomina 
«porfi rotópica» o «porfi roblástica», siendo los porfi roblastos los cristales mayores. Si en una 
textura cristalina, o mixta clástica-cristalina, una serie de cristales relativamente grandes en-
globan varios cristales o bien a clastos más pequeños, la textura resultante se llama «poiqui-
lotópica» o «poikilítica», denominándose a los cristales grandes «poikilotópicos». Las textu-
ras cristalinas no son exclusivas de las rocas cristalinas. Por ejemplo, en una roca con 
textura predominante clástica los cementos precipitados en la porosidad tienen textura cris-
talina.

Las calizas cristalinas suelen ser de origen diagenético, producto de la transformación de 
una caliza, dolomía o evaporita pre-existente. Las carniolas, por ejemplo, son un tipo de cali-
zas cristalinas, más o menos dolomíticas, brechoides y de origen diagenético (por disolución-
colapso y dedolomitización: Yébenes, 1973; Rossi, 1995). Otro ejemplo de calizas cristalinas 
de origen diagenético son los caliches o calcretas, que son calizas microcristalinas o mesocris-
talinas formadas por cementación y reemplazamiento calcíticos generalizados, bien en suelos 
(caliches pedogénicos o vadosos: Alonso Zarza, 2003), bien en el nivel freático (caliches freá-
ticos o de «aguas subterráneas»: Rossi y Cañaveras, 1999). Algunas calizas cristalinas son de 
origen sedimentario, como por ejemplo los travertinos (formados por precipitación físico-
química en surgencias hidrotermales) o las calizas formadas por acumulación de cristales mi-
críticos precipitados por evaporación en un lago o en una albufera o lagoon.

Existen dos tipos principales de dolomías cristalinas: 1) las microcristalinas, que suelen ser 
de origen diagenético temprano, y 2) las mesocristalinas, que se forman normalmente duran-
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te la diagénesis de enterramiento por reemplazamiento de calizas preexistentes (lámina 21.3A-B) 
o bien por recristalización de dolomías microcristalinas. Sus texturas originales (previas al re-
emplazamiento o recristalización) normalmente se preservan poco. A las dolomías mesocrista-
linas porosas se las llama dolomías sacaroideas ya que recuerdan a la textura del azúcar (es 
decir, a un agregado poroso de cristales). Debido a su porosidad, las dolomías sacaroideas 
pueden llegar a ser muy friables, lo que ha motivado que en casos se las confunda (muy erró-
neamente) con «arenas dolomíticas».

Micrita y esparita. En petrografía de carbonatos se emplean con frecuencia los términos 
«micrita» y «esparita». «Micrita» es una contracción de «calcita microcristalina» (microcrystalli-
ne calcite; Folk, 1959) y se refi ere a los cristales de carbonato menores de 4 μm con indepen-
dencia de su origen (matriz micrítica deposicional, cemento micrítico o producto de micriti-
zación). La micrita puede ser el componente principal de una roca (en una caliza micrítica), 
puede ocupar espacio entre los clastos de un carbonato clástico (como matriz o cemento) o 
puede constituir los propios clastos (clastos micríticos). Carbonato espático, espato, o «espa-
rita» se refi ere a cristales de carbonato mayores de 40-50 μm, independientemente de si pre-
cipitaron como un cemento o de si son el resultado de un reemplazamiento o de una recris-
talización. El término «microesparita» se aplica a cristales de carbonato en el intervalo entre 4 
y 40-50 μm (Folk, 1965; Friedman et al., 1992). En todos los casos anteriores, la adición del 
prefi jo «dolo» indica que se trata de dolomita. Seudoesparita (Folk, 1965) es un término poco 
afortunado que se refi ere a los cristales de esparita que no son producto de una cementación, 
sino de un reemplazamiento o recristalización.

En las calizas y dolomías, los cristales individuales de carbonato pueden tener formas y 
hábitos variados. En general, las formas pueden ser equidimensionales (equant), aciculares (es 
decir, con relación largo:ancho mayor de 6:1) o columnares (cristales elongados pero con re-
lación largo:ancho menor de 6:1) (Folk, 1965). Las diferentes formas de las calcitas diagené-
ticas se han asignado a causas diversas, como variaciones en la relación Mg/Ca (Folk, 1974), 
el grado de sobresaturación, la tasa de aporte de los iones, o la historia de crecimiento del 
agregado cristalino (ver síntesis en Moore, 2001). En general, parece que los cristales fi brosos 
se favorecen con relaciones Mg/Ca altas, altas sobresaturaciones y/o tasas de fl ujo altas  (Moore, 
2001; Given y Wilkinson, 1985) o simplemente por la presencia de fl ujo sobre los cristales en 
crecimiento (González et al., 1992). Las formas equidimensionales de los cristales de calcita 
parecen favorecerse si la relación Mg/Ca y/o el fl ujo del agua son bajos (Given y Wilkinson, 
1985), lo que explica su predominio en los ambientes diagenéticos profundo y meteórico 
freático (Moore, 2001).

En cuanto a los hábitos cristalinos, en las rocas carbonáticas normalmente no se observan 
con facilidad debido a las interferencias provocadas por el crecimiento competitivo entre cris-
tales contiguos. Sin embargo, usando técnicas capaces de revelar el zonado (CL, BSE, epi-
iluminación UV...) se puede observar el hábito de los cristales así como los posibles cambios 
de hábito durante el crecimiento (fi gura 21.5 y láminas 21.1 y 21.2). En general, los hábitos de 
la calcita pueden ser muy variados (romboedros, escalenoedros, prismas trigonales o hexago-
nales, etc.; Folk, 1974). En cambio, la dolomita y aragonito suelen cristalizar siempre en 
romboedros y en prismas rómbicos aciculares, respectivamente. La dolomita barroca o saddle 
es una variedad de la dolomita formada por cristales con las caras y exfoliaciones curvadas, 
forma de silla de montar (saddle) y extinción ondulante (Radke y Mathis, 1980; Searl, 1989; 
Spötl y Pitman, 1998; fi gura 21.6). En muestra de mano, estos cristales son típicamente le-
chosos debido a la abundancia de inclusiones fl uidas. Las dolomitas barrocas son un produc-
to típico de la diagénesis de enterramiento y están en muchos casos asociadas con yacimientos 
de sulfuros de tipo Mississippi Valley (Davies y Smith, 2006).
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Fábricas cristalinas

Las texturas cristalinas formadas por cristales elongados se denominan fábricas cristalinas, 
ya que están formadas por elementos que se pueden orientar en el espacio, es decir elementos 
de fábrica (el término «fábrica» tiene otra acepción, ya que algunos lo usan para denominar el 
conjunto de aspectos texturales y estructurales de una roca). El término «fi broso» se refi ere a 
las fábricas cristalinas formadas por cristales aciculares (es decir, con relación largo:ancho ma-
yor de 6:1) agregados para formar empalizadas, abanicos o esferulitos. Si los cristales son 
elongados pero con relación largo:ancho menor de 6:1, se les denomina «columnares» y la 
fábrica resultante se denomina «en empalizada» (bladed) (Folk, 1965 y 1974). Las fábricas 
cristalinas fi brosas y en empalizada son comunes en muchos cementos, especialmente en los 
formados en la diagénesis temprana, en espeleotemas vadosos, y en venas (cementos que re-
llenan fracturas) ataxiales y antitaxiales (Hilgers y Urai, 2002).

Existen variedades de cementos de calcita en empalizada, típicos de calizas arrecifales pa-
leozoicas, donde los cristales columnares pueden tener a su vez fábricas internas fi brosas y 
extinción ondulante. Estas fábricas internas fi brosas están defi nidas por inclusiones dispuestas 
de forma radial, radiaxial o fascicular, formando las llamadas calcitas fi broso-radiadas, radiaxial-
fi brosas y fasciculares-ópticas, respectivamente (Kendall, 1985). Algunas calcitas fi broso-radia-
das se forman por reemplazamiento de un precursor aragonítico (Mazzullo, 1980), y las cal-
citas radiaxiales se forman por recristalización de cementos marinos de calcita magnesiana 
columnar (Wilson y Dickson, 1996).

Las calcitas cone-in-cone (conos encajados) consisten en empalizadas de cristales cónicos 
con fábrica interna fi broso-radiada, formando venas paralelas a la estratifi cación y nódulos en 

Figura 21.6. Dolomita barroca o saddle. Los cristales de dolomita tienen las caras curvadas, secciones en arco 
gótico y abundantes inclusiones fl uidas acuosas que les confi eren un aspecto turbio. El borde de los cristales está 
formado por una generación de dolomita sin apenas inclusiones, que precede a un cemento de calcita espática 
poikilotópica (en parte superior de la imagen). Lámina delgada teñida, luz polarizada plana.
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el seno de lutitas o margas, y de origen controvertido (Cobbold y Rodrigues, 2007). Las cal-
citas fi brosas seudoesferulíticas son otra variedad de calcitas con fábrica interna fi brosa en las 
que las fi bras no surgen de los bordes de cristales prismáticos, sino del centro de cristales sub-
esféricos (Chafetz y Butler, 1980; Rossi y Cañaveras, 1999). Las calcitas fi brosas seudoesferu-
líticas se forman por reemplazamiento de dolomicritas cerca del nivel freático por acción de 
aguas meteóricas cálcicas, siendo la fábrica interna fi broso-radiada en parte de origen micro-
biano (Rossi y Cañaveras, 1999; lámina 21.2E).

Porosidad

Comparadas con las rocas siliciclásticas, las rocas carbonáticas pueden contener una gran 
variedad de tipos de porosidad, lo que complica algo su clasifi cación y nomenclatura (ver sín-
tesis en Moore, 2001). Sin embargo, como en cualquier roca de origen sedimentario, la poro-
sidad de las rocas carbonáticas puede ser primaria (presente en el momento de la sedimenta-
ción) o secundaria (producida en la diagénesis por disolución o fracturación).

En los carbonatos con textura clástica deposicional, la porosidad primaria puede ser prin-
cipalmente interpartícula, intrapartícula (por ejemplo, la presente en las cámaras vacías de un 
foraminífero) y fenestral. El término fenestral se refi ere a mesoporos mayores que los poros 
interpartícula, alineados según la laminación sedimentaria, de formas irregulares o planares. 
Los carbonatos con textura dominante bioconstruida (bounstones: Dunham, 1962) pueden 
tener un tipo adicional de porosidad primaria, denominada growth framework (Choquette y 
Pray, 1970).

En las rocas carbonáticas, la porosidad secundaria suele ser tan abundante o más que la 
primaria. La porosidad secundaria puede ser móldica si se produce por disolución selectiva de 
un determinado componente (por ejemplo, los componentes aragoníticos, más solubles, de 
una caliza). Si la disolución no es selectiva, se pueden generar o bien vacuolas (vugs, de tama-
ño milimétrico a centimétrico) o bien cuevas (más grandes), cuyo posible colapso puede ge-
nerar porosidad brecha.

Porosidad intercristalina es un término descriptivo que se refi ere a los poros situados entre 
los cristales de una textura cristalina, independientemente de su origen. La porosidad inter-
cristalina de las dolomías, incluidas las sacaroideas, es normalmente de origen incierto. En 
algunos casos, la preservación de texturas y componentes en estas dolomías permite identifi car 
el origen de la porosidad intercristalina, que normalmente es primaria interpartícula (lámi-
na 21.3A) o bien secundaria móldica.

PRINCIPALES PROCESOS Y PRODUCTOS DIAGENÉTICOS

Los procesos diagenéticos pueden agruparse en seis grandes categorías: cementación, com-
pactación, disolución, reemplazamiento, recristalización y degradación biológica.

Cementación

Se denominan «cementos» a los minerales cristalizados en los poros de las rocas durante 
la diagénesis, con independencia del tipo de poro (intergranular, intragranular, móldico...) y 
del tipo de textura dominante de la rocas (clástica, cristalina...). No se debe confundir cemen-
to con «matriz»: matriz se refi ere únicamente al material clástico (no químico) que rellena el 
espacio entre los clastos que forman el armazón de una roca clástica.

La cementación es posiblemente el proceso diagenético más relevante de la diagénesis de 
las rocas carbonáticas. A bajas temperaturas (diagénesis temprana y de emersión), la precipi-
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tación de cementos está muy condicionada por factores cinéticos (Morse, 2003). Estos facto-
res permiten que en ambientes diagenéticos superfi ciales sea posible que las aguas puedan 
mantener altos niveles de sobresaturación respecto a los minerales carbonáticos (Berner, 1971; 
Morse, 2003) sin que se produzca su precipitación generalizada. Partiendo de un estado de 
equilibrio, la sobresaturación necesaria para cristalizar cementos carbonáticos puede estar 
 causada por varios mecanismos físico-químicos (Langmuir, 1997; Giles, 1997; Machel, 2005): 
1) ascenso del pH, provocado por ejemplo por una pérdida de CO2; 2) concentración por 
evaporación; 3) aumento de la temperatura; 4) efecto de ión común; 5) descenso de presión; 
6) mezcla de aguas.

Los cementos pueden precipitar en poros de cualquier tamaño, desde micrométrico (mi-
croporos) a métrico (megaporos, por ejemplo las cuevas). Los cementos precipitados en cuevas 
se denominan espeleotemas, con independencia de su composición mineralógica (calcita, ba-
rita, esfalerita...) y de su origen (freático o vadoso, meteórico, profundo, hidrotermal...) (Hill 
y Forti, 1986 y 1997). Por tanto, el tamaño de los cristales de los cementos es muy variable, 
desde algunas micras (cementos micríticos y microesparíticos) hasta los varios metros que 
puede llegar a alcanzar un sólo cristal en ciertos espeleotemas (White, 1976).

Los cementos micríticos se favorecen con altas tasas de nucleación, que a su vez se favore-
cen con altas sobresaturaciones (Morse y Casey, 1988). Es por esto que los cementos micríti-
cos sólo se forman en superfi cie o cerca de ella (diagénesis temprana o de emersión), ya que 
durante la diagénesis de enterramiento es improbable que se produzcan altas sobresaturaciones 
debido a que lo normal son las situaciones de equilibrio superfi cial (Giles, 1997).

En rocas carbonáticas, los cementos más comunes son los de calcita (más o menos mag-
nesiana), aragonito, dolomita y anhidrita/yeso. No obstante, la variedad mineralógica es más 
amplia, siendo relativamente frecuentes en rocas carbonáticas los cementos de sulfuros (pirita, 
esfalerita, galena...), óxidos (hematites, goethita...), otros sulfatos (barita, celestina...), otros 
carbonatos (siderita, ankerita...), minerales de la sílice (ópalo, calcedonia, cuarzo...), fi losilica-
tos (glauconita, caolinita, dickita...) y otros (feldespato potásico, fl uorita, azufre nativo, bitu-
men...).

La composición mineralógica de los cementos que precipitan actualmente a partir del agua 
del mar depende fundamentalmente de la temperatura: aragonito y calcita magnesiana en aguas 
cálidas y calcita en aguas templadas (Bathurst, 1975; Morse et al., 1997). En los mares del 
Cámbrico inferior, carboníferos (en parte), permotriásicos y neógenos la composición los ce-
mentos submarinos era similar a la actual, mientras que en los mares del Cámbrico superior 
al Devónico, Pensilvaniense superior, y del Jurásico medio al Cretácico, la composición los 
cementos submarinos era básicamente de calcita con contenido en Mg relativamente bajo, 
incluso en mares tropicales someros (Sandberg, 1983; Hardie, 1996; Stanley et al., 2002).

Los cementos precipitados a partir de aguas meteóricas son típicamente de calcita no mag-
nesiana (Chafetz et al., 1985), ya que las aguas continentales suelen tener una baja relación 
Mg:Ca (Morse et al., 1997). Los cementos precipitados durante la diagénesis de enterramien-
to excluyen las fases metaestables (como el aragonito o la calcita magnesiana) y por tanto son 
normalmente de calcita de bajo contenido en magnesio o de dolomita espáticas (Choquette y 
James, 1987).

Existen dos tipos principales de texturas de cementos, dependiendo de si los cristales 1) tapi-
zan la superfi cie de los poros (de forma continua o discontinua; fi gura 21.7), o bien 2) tienden 
a rellenar los poros (cementos ocluyentes). Los cementos que tapizan la superfi cie de los poros 
tienden a ser relativamente tempranos y en cualquier caso suelen ser lógicamente previos a los 
cementos ocluyentes.

En calcarenitas, a los cementos que tapizan la superfi cie de los poros interpartícula se les 
denomina circumgranulares (Moore, 1989), e incluyen muchas variedades:
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•  En menisco (Dunham, 1970): discontinuos 
y concentrados en los contactos entre los 
granos. Estos cementos pueden formarse si 
en la porosidad de la roca coexisten dos fl ui-
dos inmiscibles, como agua y un gas (aire, 
CH4...) o agua y petróleo, siendo el agua la 
fase mojante. Si son tempranos y además se 
asocian a microestalactíticos, pueden inter-
pretarse como de origen vadoso.

•  Microestalactíticos o gravitacionales (Long-
man, 1980): discontinuos, se forman en la 
zona vadosa, donde el agua coexiste con aire 
y circula por gravedad, concentrándose las 
gotas de agua en la parte inferior de los 
 granos.

•  Sintaxiales (Dickson, 1993; fi gura 21.8): en 
continuidad óptica con un cristal previo, 
por ejemplo, un bioclasto (placas de equino-
dermos, prismas de calcita producidos por 
la desintegración de conchas de rudistas o 
Inoceramus), cristales de dolomita, etc.

PELOIDAL: cristales
micríticos

MICROESTALACTÍTICO:
micrítico o espático

EMPALIZADA:
cristales primáticos

SINTAXIAL: cristales
espáticos

FIBROSO: cristales
aciculares

DOL
CALC

CEMENTOS CARBONÁTICOS CIRCUNGRANULARES:

CONTINUOS: DISCONTINUOS:

MENISCO: cristales
micríticos o espáticos

Figura 21.7. Esquema de los principales tipos de cementos circumgranulares.

Figura 21.8. Cementos 
sintaxiales (fl echas) en 
continuidad óptica con 
placas de equinodermos 
(A). Los cementos sin-
taxiales están zonados, 
presentando una primera 
generación de calcita no 
ferrosa rica en inclusio-
nes, seguida por una ge-
neración de calcita ferro-
sa con pocas inclusiones. 
lámina delgada teñida, 
luz polarizada plana.
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•  En empalizada (bladed): agregados de cristales prismáticos. Típicos de cementos subma-
rinos paleozoicos y mesozoicos y de espeleotemas va dosos.

•  Fibrosos: dispuestos en costras continuas de cristales aciculares tapizando los poros (fi -
gura 21.9), típico de los cementos submarinos de aragonito y calcita magnesiana.

Figura 21.9. Cemento circumgranular fi broso bordeando bioclastos (coralináceas, Discocyclina, briozoos, moldes 
de codiáceas) en una calcarenita eocena, seguido por calcita espática en mosaico drúsico. Lámina delgada, luz 
polarizada plana.

Los cementos ocluyentes pueden estar formados tanto por carbonato espático como micrí-
tico (fi gura 21.10). Los cementos ocluyentes espáticos tienen típicamente textura en mosaico, 
formada por agregados cristales anhedrales-subhedrales (fi gura 21.9). Los mosaicos pueden 
estar formados por cristales sintaxiales (fi gura 21.8), como, por ejemplo, es habitual en las 
encrinitas.

MOSAICO POIQUILOTÓPICO

MICRÍTICO

MOSAICO DRÚSICO

CEMENTOS CARBONÁTICOS OCLUYENTES:

Figura 21.10. Esquema de los tipos principales de cementos ocluyentes.
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A los mosaicos formados por cristales de tamaño similar se les llama mosaicos equicrista-
linos. No obstante, lo normal es que el tamaño de los cristales aumente desde el borde hacia 
el centro de los poros (mosaicos drúsicos o drusy: Flügel, 1982; Tucker y Wright, 1990) como 
consecuencia de un crecimiento competitivo (fi guras 21.9 y 21.11).

Compactación

Normalmente se entiende por compactación la reducción de volumen, a expensas de la 
porosidad, debido al aumento de la presión efectiva durante el enterramiento. Sin embargo, 
la compactación también puede inducirse por esfuerzos tectónicos laterales. Por tanto, la com-
pactación se defi ne mejor como el cambio en las dimensiones de la roca producido a conse-
cuencia de un esfuerzo (Giles, 1997). La compactación supone la expulsión progresiva del agua 
intersticial, lo que induce un fl ujo general de agua hacia los bordes de las cuencas sedimen tarias.

Figura 21.11. Formación de un cemento en mosaico drúsico por crecimiento competitivo.
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La compactación puede ser mecánica o quí-
mica. La compactación mecánica incluye tanto 
los procesos de reorganización de granos (que 
favorecen un empaquetamiento más compacto) 
como la deformación y fractura de granos in-
dividuales. La intensidad de la com pactación 
mecánica depende de: 1) la presión efectiva; 2) 
la cementación temprana, que puede aumentar 
considerablemente la resistencia de la roca a la 
compactación, y 3) la resistencia mecánica de 
los minerales. Así por ejemplo, la presencia de 
clastos dúctiles (micríticos, por ejemplo) favo-
rece la compactación (fi gura 21.12A), mientras 
que la presencia de dolomita tiende a inhibirla 
ya que su resistencia mecánica es mayor que la 
de la calcita (fi gura 21.12B). Por tanto, una 
dolomitización o cementación por dolomita 
que suceda durante el enterramiento somero, 
favorece notablemente la preservación de po-
rosidad durante el enterramiento profundo 
(Moore, 2001).

La compactación química es una conse-
cuencia del aumento de solubilidad mineral al 
aumentar la presión. Así, la compactación quí-
mica consiste en la disolución preferencial en 
los puntos o zonas de la roca donde la presión 
es mayor, es decir en contactos intergranulares 
y estilolitos. Los estilolitos son superfi cies más 
menos dentadas, cubiertas por material relati-
vamente insoluble (arcilla, materia orgánica, 
cuarzo, dolomita), a través de las cuales se pro-
duce una disolución signifi cativa de la roca (Ba-
thurst, 1987). Aunque los estilolitos se pueden 
formar en rocas diversas (areniscas, dolomías, 
yesos...), son especialmente abundantes en las 

calizas. Las superfi cies estilolíticas son típicamente dentadas y con aspecto suturado, aunque 
también existen variedades no suturadas cuya identifi cación es algo menos obvia (Wanless, 
1979). La compactación química o presión-disolución es uno de los procesos diagenéticos más 
importantes en el enterramiento de los carbonatos. La disolución en estilolitos no sólo es res-
ponsable de importantes reducciones de espesor durante la diagénesis de enterramiento de las 
calizas, sino que además es la fuente principal del cemento calcítico profundo (Bathurst, 1975; 
Scholle y Halley, 1985). Por tanto, la distribución de los estilolitos puede ser un factor crítico 
en el control de la porosidad de las calizas enterradas (Ehrenberg, 2006).

Disolución

En la diagénesis de las rocas carbonáticas, las reacciones de disolución son muy comunes. 
La subsaturación necesaria puede estar causada por una variedad de mecanismos físico-quími-
cos (Langmuir, 1997): 1) descenso del pH, provocada por la incorporación de CO2 (con la 

Figura 21.12. Ejemplos de la infl uencia de la dolomitización en la compactación 
mecánica. A: en esta calcarenita formada por granos micríticos (peloides y milió-
lidos), la compactación mecánica ha destruido por completo la porosidad primaria, 
a pesar de la presencia de una generación de cemento circumgranular temprano 
(que aparece pinzado entre los peloides). B: en esta doloarenita, la compactación 
mecánica es mucho menos intensa que en «A», a pesar de haber sufrido una 
historia de enterramiento similar. Esto se debe a que, en «B», la precipitación de 
cemento circumgranular de dolomita y la dolomitización de los clastos (oolitos) 
sucedieron esencialmente antes del enterramiento, permitiendo la conservación 
de abundante porosidad primaria (en negro). lámina delgada, luz polarizada plana.
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consiguiente producción de ácido carbónico) o de otros ácidos (orgánicos, sulfúrico...); 2) 
descenso de la temperatura, ya que la solubilidad de los carbonatos es retrograda debido a que 
su disolución es exotérmica; 3) mezcla de aguas con distinto contenido en CO2 (Bögli, 1980) 
o distinta salinidad (Back et al., 1986); 4) aumento de la presión, lo que aumenta la solubili-
dad mineral. De forma similar al caso de la cementación, a las bajas temperaturas que carac-
terizan la diagénesis temprana o de emersión las reacciones de disolución de los carbonatos 
están muy condicionadas por la cinética (Morse y Arvidson, 2002), lo que hace posible que 
aguas en contacto con carbonatos puedan mantenerse subsaturadas durante largos períodos de 
tiempo, como ocurre normalmente en las cuevas kársticas activas (Dreybrodt y Eisenlohr, 
2000).

Además del necesario estado de subsaturación y una cinética favorable, para que la diso-
lución produzca volúmenes signifi cativos de porosidad secundaria es necesario retirar los iones 
producidos de un modo efectivo, ya que de lo contrario se podría alcanzar saturación y la 
disolución cesaría. Claramente, la advección es mucho más efectiva que la difusión para retirar 
los iones producidos por disolución. Por tanto, para explicar los volúmenes de porosidad de 
disolución que se observan en muchas rocas carbonáticas, es generalmente necesario invocar 
fl ujo advectivo de agua. Durante la diagénesis de enterramiento el fl ujo es muy limitado de-
bido a que la porosidad y permeabilidad son generalmente muy bajas, así como el agua dis-
ponible (Bjørlykke, 1994). Por tanto, en la diagénesis de enterramiento la disolución relacio-
nada con el fl ujo de aguas tiene que ser escasa. Sin embargo, en los ambientes diagenéticos 
próximos a la superfi cie (diagénesis temprana, de enterramiento somero y de emersión) el 
fl ujo advectivo de agua por las rocas se facilita porque las rocas pueden contener bastante po-
rosidad (primaria o secundaria) y por tanto pueden ser relativamente permeables. En estas 
condiciones, la disolución de los carbonatos es común, especialmente donde circulen aguas 
meteóricas ricas en CO2 de procedencia edáfi ca.

El fl ujo de agua por las rocas carbonáticas puede tener lugar a través de redes de poros de 
pequeño tamaño (centimétrico a submilimétrico), controladas por la textura deposicional de la 
roca, o bien por discontinuidades de mayor envergadura, no controladas por la textura (frac-
turas, interestratos) y más o menos agrandadas por disolución. El primer tipo de fl ujo se de-
nomina «difuso» (Choquette y James, 1988) y se instala en series de carbonatos relativamente 
jóvenes cuya porosidad (primaria o secundaria) está controlada por la textura deposicional 
(porosidad primaria y móldica). El segundo tipo de fl ujo se denomina fl ujo por conductos, y 
se instala sobre calizas o dolomías cuya porosidad de control textural (primaria o secundaria) 
ha sido esencialmente cerrada (Choquette y James, 1988; Moore, 1989; Tucker y Wright, 
1990; Klimchouk y Ford, 2000a).

En rocas que aún conserven minerales metaestables (aragonito y/o calcita magnesiana), la 
disolución suele afectar selectivamente a estos componentes metaestables. Esto se debe a que 
la solubilidad del aragonito es sensiblemente mayor que la de la calcita de bajo contenido en 
magnesio (Langmuir, 1997), y la solubilidad de la calcita magnesiana aumenta al aumentar su 
contenido en magnesio (Mackenzie et al., 1983). La disolución selectiva de aragonito o calci-
ta magnesiana genera porosidad móldica, cuya distribución estará controlada normalmente 
por la textura deposicional.

En calizas y dolomías sin minerales metaestables, la disolución es menos selectiva y por 
tanto está menos controlada por la textura deposicional. En carbonatos mineralógicamente 
estables pero con porosidad controlada por la textura deposicional, los poros preexistentes pue-
den agrandarse por disolución, generando así pequeñas cavidades (vacuolas o vugs). En el caso 
de que la caliza o dolomía mineralógicamente estable no sea porosa ni permeable en sí misma, 
es factible que pueda adquirir permeabilidad y porosidad a una mayor escala mediante el agran-
damiento por disolución de discontinuidades (fracturas u otras), generándose una red jerárqui-
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ca de conductos. A este último proceso se le conoce con el nombre de karstifi cación, con in-
dependencia del origen del agua, de la profundidad a que suceda, o de que la formación 
karstifi cada afl ore o no en superfi cie (Klimchouk y Ford, 2000b). Normalmente, la karstifi cación 
responde a la circulación de aguas meteóricas con ácido carbónico a través de acuíferos no con-
fi nados (Ford y Williams, 1989; Ford, 2000; Rossi, 2004). Sin embargo, la karstifi cación tam-
bién es común en situaciones de confi namiento hidrológico (Ford, 1988; Klimchouk, 2000) 
y/o por acción de aguas profundas ascendentes (hidrotermales) (Bakalowicz et al., 1987; Palmer, 
1991; Dublyansky, 2000) o de aguas con ácido sulfúrico (Hill, 1990 y 1995).

Recristalización

«Recristalización» se refi ere al conjunto de procesos que producen cambios en la cristali-
nidad, textura o composición química de los minerales (Goldstein y Rossi, 2002). En el do-
minio diagenético, estas transformaciones suceden invariablemente en presencia de agua y por 
disolución/reprecipitación. En su sentido más amplio, la recristalización incluye: 1) transfor-
maciones que no conlleven cambios de especie mineral (por ejemplo, aumentos de tamaño 
cristalino), y 2) transformaciones entre especies minerales distintas pero de composición quí-
mica similar (por ejemplo, transformaciones entre polimorfos). Por tanto, el término recrista-
lización usado en sentido amplio es similar al «neomorfi smo», defi nido pragmáticamente por 
Folk (1965), como un comprehensive term of ignorance, para designar las transformaciones en-
tre un mineral y él mismo o un polimorfo, dando lugar a cristales nuevos o de distinto tama-
ño que los originales.

La diferencia entre «recristalización» y «reemplazamiento» es difusa, ya que reemplazamien-
to se refi ere a los procesos de disolución/reprecipitación que conlleven cambio de especie mi-
neral (por ejemplo, reemplazamiento de aragonito por calcita, o calcita por dolomita). Si en 
la transformación el mineral nuevo es de composición química similar al mineral precursor, 
se suele hablar indistintamente de «reemplazamiento» o «recristalización» (se dice que el ara-
gonito «es reemplazado por» o bien «recristaliza a» calcita). En cambio, si el mineral nuevo es 
de composición química sensiblemente diferente del mineral precursor, el único término co-
rrecto es «reemplazamiento» (por ejemplo, cuarzo reemplaza a anhidrita, o calcita reemplaza 
a dolomita).

Reconocer los efectos de la recristalización es muy relevante para el estudio de la diagéne-
sis, ya que las características geoquímicas actuales de los minerales pueden no refl ejar las con-
diciones del crecimiento inicial, sino las condiciones durante la recristalización. La recristali-
zación puede re-equilibrar la composición isotópica, elementos traza, inclusiones fl uidas, 
propiedades magnéticas, etc., y es especialmente común en minerales carbonáticos: calcita 
(Folk, 1965; Dickson, 2001), dolomita (Wojcik et al., 1994; Machel, 2004) siderita (Rossi et 
al., 2001b) o magnesita (Rossi et al., 2002a). En imágenes de cátodoluminiscencia, fotolumi-
niscencia UV o de electrones retrodispersados, los carbonatos recristalizados suelen tener un 
aspecto moteado característico.

Existen dos tipos principales de recristalización en la diagénesis: 1) recristalización agra-
dante, y 2) transformaciones de minerales metaestables en minerales más estables de compo-
sición similar.

Recristalización agradante

La recristalización o neomorfi smo agradante, supone la transformación de un agregado de 
cristales relativamente pequeños en un agregado formado por menos cristales pero más gran-
des. Es decir, se trata de un típico proceso de maduración de Ostwald (Ostwald ripening: 
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Boistelle y Astier 1988; Morse y Casey, 1988), causado porque los cristales más pequeños 
tienen una relación superfi cie/volumen mayor que los cristales grandes, por tanto la recrista-
lización agradante supone una disminución de la energía libre de superfi cie. Dicho de otro 
modo, los cristales más pequeños son más solubles que los cristales más grandes de una misma 
fase, por tanto hay una tendencia termodinámica a la recristalización.

Ejemplos bien conocidos de recristalización agradante son la transformación de micrita en 
calcita espática (Folk, 1965) o la transformación de calcedonia en microcuarzo y éste en cuar-
zo mesocristalino (Williams et al., 1985). Otro ejemplo menos conocido de recristalización es 
el cambio de forma que suelen experimentar las inclusiones fl uidas en minerales diagenéticos: 
por procesos de disolución-reprecipitación, las inclusiones tienden a alcanzar formas globula-
res o de cristales negativos, minimizando así la energía libre de superfi cie (necking down: 
Goldstein y Reynolds, 1994). La «cicatrización» (healing) de microfracturas por disolución-
reprecipitación, con la consiguiente génesis de inclusiones fl uidas secundarias, es otro ejemplo 
de recristalización que resulta en una reducción de la energía libre de superfi cie de las micro-
fracturas (Roeder, 1984). Este proceso es muy común en minerales carbonáticos durante la 
diagénesis y su identifi cación es importante para una interpretación correcta de la información 
contenida en las inclusiones fl uidas (ver, por ejemplo, Rossi et al., 2001a).

Transformaciones de minerales metaestables en fases más estables 
de composición similar

En la diagénesis temprana se suelen formar fases metaestables ya que éstas están favorecidas 
cinéticamente. A temperaturas bajas, las reacciones de precipitación mineral son relativamen-
te lentas. Esto permite que las aguas intersticiales puedan permanecer muy sobresaturadas 
respecto a minerales estables sin que se produzca su precipitación, ya que estos minerales (do-
lomita, cuarzo...) cristalizan muy lentamente a temperatura ambiente. Si la sobresaturación 
respecto a fases estables sube lo bastante, se puede alcanzar saturación respecto a las fases me-
taestables correspondientes (dolomita cálcica, ópalo...), ya que éstas son más solubles. Estas 
fases metaestables si que se forman porque su cristalización es más rápida, o dicho de otra 
manera, porque su energía de activación es menor.

La formación de fases metaestables en la diagénesis sigue la regla empírica de los pasos de 
Ostwald (Ostwald step rule): si una reacción de precipitación puede generar varios productos, 
no cristalizan primero las fases más estables, sino las fases con más entropía, que son menos 
estables, es decir tienen más energía libre que las fases estables (Van Santen, 1984; Morse y 
Casey, 1988).

Una vez formadas, las fases metaestables deberían recristalizar a fases progresivamente más 
estables (más insolubles) ya que éstas tienen menos energía libre, siguiendo la regla de Ostwald. 
Por eso, durante la diagénesis de enterramiento, las fases sedimentarias o diagenéticas tempra-
nas metaestables (dolomita cálcica, ópalo, calcita magnesiana, aragonito, esmectita, goethita 
microcristalina...) tienden a recristalizar a las fases estables correspondientes (dolomita este-
quiométrica, cuarzo, calcita, illita, hematites...) (Morse y Casey, 1988). La recristalización se 
realiza mediante una disolución y precipitación simultáneas, y lógicamente es una función del 
tiempo y de la temperatura.

La calcita magnesiana abunda en sedimentos carbonáticos y en cementos marinos de ma-
res cálidos actuales (Morse et al., 1997). La calcita magnesiana también fue abundante en los 
mares cálidos neógenos, permotriásicos, parte de los carboníferos y del Cámbrico inferior 
(Lowenstein et al., 2001; Dickson, 2002). La calcita magnesiana con más de un 4% en moles 
de MgCO3 es metaestable (Mackenzie et al., 1983), por tanto debería recristalizar a calcita de 
bajo contenido en magnesio, que es la fase estable. Esta recristalización es la norma en la dia-
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génesis de enterramiento somero, de modo que las rocas carbonáticas antiguas y/o enterradas 
a una cierta profundidad suelen carecer por completo de calcita magnesiana  (Moore, 2001). 
Las calcitas que proceden de la recristalización de un precursor de calcita magnesiana típica-
mente contienen pequeñas inclusiones de dolomita, precipitadas durante el proceso de recris-
talización (Lohmann y Meyers, 1977; Dickson, 2001).

Las dolomitas diagenéticas tempranas (por ejemplo, las dolomitas de sabkha) son típica-
mente cálcicas y desordenadas, es decir metaestables y por tanto mucho más solubles que las 
dolomitas estequiométricas y ordenadas (Hardie, 1987). Durante la diagénesis de enterramien-
to, es bien conocido que las dolomitas cálcicas y/o desordenadas recristalizan con facilidad a 
dolomitas más estequiométricas y ordenadas, aumentando su tamaño cristalino y cambiando 
su composición química e isotópica (Montañez y Read, 1992; Mazzullo, 1992; Usdowski, 
1994; Kupecz y Land, 1994; Machel, 2004). Incluso las dolomitas cristalizadas o recristaliza-
das durante la diagénesis de enterramiento suelen tener un cierto exceso de calcio y un cierto 
grado de desorden (dependiendo de la temperatura de formación), es decir siguen siendo me-
taestables respecto a la dolomita estequiométrica ideal. Por tanto, prácticamente todas las 
dolomitas tienden a recristalizar ante condiciones diagenéticas cambiantes (Warren, 2000a), 
especialmente si aumenta la temperatura (como se discutirá más adelante). La tendencia de 
los cristales de dolomita a recristalizar se manifi esta incluso en sus inclusiones fl uidas, que en 
muchos casos presentan indicaciones de haberse atrapado durante eventos de recristalización 
(Goldstein, 2001). Todo esto signifi ca que las características geoquímicas de la dolomita (com-
posición isotópica, elementos traza, inclusiones fl uidas) tienden a refl ejar más las condiciones 
de su último episodio de recristalización que las condiciones en las que se formaron inicial-
mente (Warren, 2000a; Goldstein, 2001), lo que siembra serias dudas sobre el uso indiscrimi-
nado de datos geoquímicos para interpretar el origen de las dolomitas.

Reemplazamiento

Un mineral reemplazante es aquél que ocupa el espacio de un sólido precursor, excluyen-
do los cementos y los minerales desplazantes (es decir, los que al cristalizar desplazan física-
mente a otros componentes) (Ward y Reeder, 1993). El reemplazamiento es pues un proceso de 
disolución-reprecipitación simultáneas y a microescala, que se realiza mediante la migración 
de un frente de reemplazamiento formado por una fi na película de agua o thin fi lm (Friedman, 
1964; Folk, 1965). Por tanto, el reemplazamiento excluye los cementos precipitados en poros 
móldicos que resulten de la disolución selectiva del sólido precursor.

En petrografía, los reemplazamientos se identifi can por poseer inclusiones corroídas de la 
fase precursora (láminas 21.2E y 21.3C-D). Estas inclusiones relictas pueden defi nir detalles 
texturales heredados del componente o mineral precursor (texturas paramórfi cas: Friedman, 
1964).

Una alternativa al frente de disolución-precipitación para producir reemplazamientos es la 
precipitación de cementos en microporosidad intrapartícula producida por disolución parcial de 
un componente. En este caso, la disolución y la precipitación podrían haber sucedido en mo-
mentos bien distintos, dando como resultado un mineral con inclusiones corroídas de un pre-
cursor, indistinguible de un auténtico reemplazamiento (Saller, 1992). El uso de CL y tinciones 
selectivas en muchos casos revela que ciertos reemplazamientos son en realidad cementos que 
engloban poikilotópicamente restos corroídos de otros minerales (Rossi y Cañaveras, 1999). Por 
tanto, la separación de reemplazamientos y cementos puede ser un poco subjetiva y depender 
de la escala y método de observación. Por esta razón, en la práctica se consideran reemplaza-
mientos a todas aquellas fases que ocupen el espacio de precursores y que no se reconozcan como 
cementos o desplazamientos usando microscopía óptica convencional (Ward y Reeder, 1993).
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Los reemplazamientos son muy comunes en la diagénesis de las rocas carbonáticas, espe-
cialmente la calcitización del aragonito y la dolomitización. También son comunes los reem-
plazamientos por minerales no carbonáticos, como anhidrita, yeso, cuarzo, glauconita, pirita, 
fosfatos, etc.

Calcitización del aragonito

El aragonito es la fase del CaCO3 estable a altas presiones, por tanto es un mineral metaes-
table en condiciones superfi ciales y diagenéticas. Sin embargo, los bioclastos, oolitos y cemen-
tos submarinos aragoníticos son abundantes en los carbonatos marinos de aguas cálidas, tanto 
en la actualidad (Milliman, 1974) como en ciertas épocas geológicas (Cámbrico inferior, Per-
motriásico, Neógeno...: Sandberg, 1983; Stanley y Hardie, 1998; Lowenstein et al., 2001). 
Debido a su inestabilidad intrínseca, durante la diagénesis de enterramiento somero el arago-
nito tiende a desaparecer, bien por disolución selectiva (creando porosidad móldica) o bien por 
reemplazamiento por fases estables (calcita o dolomita). El reemplazamiento de aragonito por 
calcita es un típico proceso de la diagénesis meteórica (Saller, 1992). En una roca con arago-
nito, si el agua intersticial está saturada en aragonito estará al mismo tiempo sobresaturada en 
calcita ya que el aragonito (Kps = 10–8,34) es más soluble que la calcita pura (Kps = 10–8,48) 
(Plummer y Busenberg, 1982). Por tanto, en presencia de agua y con tiempo sufi ciente, todo 
el aragonito contenido en una roca tenderá a reemplazarse por calcita de bajo contenido en 
magnesio. Las calcitas que han reemplazado bioclastos o cementos aragoníticos marinos se 
suelen identifi car por la presencia de inclusiones relictas de aragonito, que pueden defi nir tex-
turas paramórfi cas, y en casos por sus relativamente altos contenidos en estroncio (Mazzullo, 
1980; Sandberg, 1985).

Dolomitización

La dolomitización es probablemente el proceso diagenético más importante en las rocas 
carbonáticas. Aunque los cementos de dolomita son muy comunes en dolomías, calizas y are-
niscas, la mayor parte de la dolomita presente en las rocas carbonáticas es producto de dolo-
mitización, es decir del reemplazamiento de calcita o aragonito por dolomita. Las dolomías 
formadas por dolomitización son rocas volumétricamente muy importantes, pudiendo formar 
cuerpos de gran potencia (hasta cientos de metros) y extensión lateral (centenares de kilóme-
tros). Muchas dolomías mesocristalinas de reemplazamiento deberían considerarse rocas dia-
genéticas más que sedimentarias, ya que en ellas el grado de preservación de aspectos deposi-
cionales (incluyendo en casos la estratifi cación) puede ser prácticamente nulo. Las dolomías 
de reemplazamiento suelen ser como media más porosas y permeables que las calizas (Machel, 
2004), lo que en parte explica su importancia como almacenes de hidrocarburos y como en-
cajantes de yacimientos de sulfuros (Warren, 2000a). De esta importancia económica se deri-
va en parte el gran interés que ha despertado tradicionalmente el estudio de la dolomitización, 
lo que se ha traducido en una abundantísima literatura y en no pocas controversias.

Consideraciones termodinámicas y cinéticas

La dolomita es el carbonato con calcio más insoluble, es decir el más estable desde un 
punto de vista termodinámico. Por ello, la dolomita debería formarse directamente en mares 
cálidos, cuyas aguas están mucho más supersaturadas en dolomita (Warren, 2000a) que en 
calcita o aragonito (Berner, 1971). Sin embargo esto no ocurre, debido principalmente a dos 
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causas cinéticas: 1) la dolomita es un mineral relativamente ordenado y por tanto cristaliza 
muy lentamente a bajas temperaturas (Arvidson y Mackenzie, 1999), y 2) en disolución acuo-
sa el ión Mg2+ está muy hidratado, lo que reduce notablemente su disponibilidad para formar 
dolomita (Lippmann, 1973; Usdowsky, 1994). Esto explica por qué los sedimentos carboná-
ticos marinos están formados por aragonito y/o calcita en lugar de dolomita, y por qué ningún 
organismo ha segregado nunca su esqueleto con dolomita, al menos que se sepa. Se han pro-
puesto otras causas cinéticas para explicar la no formación de dolomita en el agua del mar, 
como por ejemplo la presencia de ión sulfato (Baker y Kastner, 1981). Sin embargo, la efec-
tividad del sulfato como inhibidor de la dolomita está en serio entredicho (Hardie, 1987; 
Machel, 2004).

Hay dos formas muy efectivas de superar las barreras cinéticas que impiden la precipitación 
de dolomita en el agua del mar: 1) aumentar la temperatura, lo que por una parte produce 
un aumento exponencial en la velocidad de precipitación y por otra reduce el grado de hidra-
tación del Mg2+, y 2) aumentar la salinidad, lo que hace bajar la actividad del agua, con el 
consiguiente aumento en la disponibilidad de Mg2+ deshidratado para formar dolomita (Us-
dowsky, 1994). Esto explica por qué los carbonatos marinos tienden a reemplazarse por dolo-
mita durante la diagénesis de enterramiento o al interaccionar con salmueras de alta salinidad. 
Se han propuesto otros mecanismos que posiblemente permitan la precipitación de dolomita 
a bajas temperaturas, especialmente la intervención microbiana (Vasconcelos et al., 1995; Gar-
cía del Cura et al., 2001; Wright y Wacey, 2005) o el aumento de la actividad del ión carbo-

nato, pero son probablemente menos importantes a la 
hora de explicar el origen de las formaciones dolomíticas 
de gran potencia y extensión regional.

La reacción de dolomitización puede escribirse como: 
2CaCO3 + Mg2+ ⇒ CaMg(CO3)2 + Ca2+. Asumiendo que 
la calcita y dolomita son sólidos puros, y por tanto su 
actividad igual a uno, la constante de equilibrio de esta 
reacción es: KDOLOMITIZACIÓN = aCa2+/aMg2+. Es decir, en 
equilibrio el valor de aCa2+/aMg2+ es una constante. Este 
valor puede calcularse fácilmente a partir de las constantes 
de solubilidad de calcita y dolomita, ya que si el sistema 
está en equilibrio los productos de solubilidad de calcita 
y dolomita serán iguales a sus respectivas constantes de 
solubilidad. Así, se obtiene que:

KDOLOMITIZACIÓN = KCALCITA
2/KDOLOMITA.

Como a 25 °C KCALCITA = 10–8,48 (Plummer y Busenberg, 
1982) y KDOLOMITA = 10–17,1 (Nordstrom y Munoz, 1994), 
por tanto a 25 °C KDOLOMITIZACIÓN = 1,4. Conociendo 
cómo varían las constantes de solubilidad de calcita y do-
lomita con la temperatura se puede calcular la variación 
de KDOLOMITIZACIÓN con la temperatura, y por tanto la va-
riación de los valores de aCa2+/aMg2+ y aMg2+/aCa2+ en 
equilibrio para cada temperatura (fi gura 21.13). Como la 
solubilidad de la dolomita decrece con la temperatura más 
fuertemente que la de la calcita (Langmuir, 1997), el valor 
de aMg2+/aCa2+ en equilibrio decrece notablemente con la 
temperatura (fi gura 21.13).
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Figura 21.13. Estabilidad relativa de calcita y dolomita en función 
de la relación aMg2+/aCa2+ y la temperatura. La curva de equilibrio 
se ha calculado con la ayuda de SUPCRT92 (Johnson et al., 1992), 
ajustando la constante de equilibrio la dolomita a 25 °C a 10–17,1 
(Nordstrom y Munoz, 1994). La trayectoria 1 corresponde al refl ujo 
de un agua marina evaporada con una alta relación aMg2+/aCa2+ 
causada por la retirada selectiva de calcio en forma de yeso/anhi-
drita. La situación 2 corresponde a agua marina evaporada en una 
sabkha con una alta relación aMg2+/aCa2+ causada por la retirada 
selectiva de calcio en forma de yeso/anhidrita (Butler, 1969). La 
trayectoria 3 corresponde al fl ujo descendente de agua marina nor-
mal. La trayectoria 4 corresponde al calentamiento (por subsidencia, 
aumento de fl ujo térmico...) de un agua intersticial en equilibrio con 
calcita y dolomita. La trayectoria 5 corresponde al fl ujo ascendente 
(hidrotermal) de de un agua intersticial en equilibrio con calcita y 
dolomita. La situación 6 corresponde a la mezcla de dos aguas in-
tersticiales en equilibrio con calcita y dolomita pero a diferentes 
temperaturas.
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La dolomitización se favorece al aumentar la temperatura. A 25 °C, si aCa2+/aMg2+ < 1,4 
(es decir, si aMg2+/aCa2+ > 0,7) la reacción de dolomitización debería suceder hacia la derecha. 
Es decir, a 25 °C la calcita debería dolomitizarse en presencia de agua cuya relación aMg2+/aCa2+ 
sea mayor de 0,7. En la práctica esto puede no suceder debido las razones cinéticas expuestas 
más arriba, como demuestra el hecho de que en el mar actual los sedimentos calcítico-arago-
níticos no se dolomitizan a pesar de que la relación aMg2+/aCa2+ en el agua del mar es superior 
a 5. Al aumentar la temperatura, la relación aMg2+/aCa2+ mínima necesaria para dolomitizar 
disminuye notablemente (fi gura 21.13): por ejemplo, a 100 °C la calcita debería dolomitizar-
se en presencia de agua cuya relación aMg2+/aCa2+ sea sólo mayor de 0,16. Por tanto, asumien-
do similares coefi cientes de actividad para el Ca2+ y Mg2+, a 100 °C un agua que tenga inclu-
so 6 veces más Mg2+ que Ca2+ debería ser capaz de dolomitizar calcita.

Al aumentar la temperatura durante la diagénesis de enterramiento, la dolomita se hace 
más insoluble y además la relación aMg2+/aCa2+ mínima necesaria para dolomitizar disminuye 
(fi gura 21.13). Esto, unido a la ausencia de impedimentos cinéticos, hace que la dolomita sea 
un mineral especialmente estable en profundidad, lo que en parte explica su gran abundancia 
en rocas carbonáticas antiguas.

Dolomías e hidrotermalismo

El hidrotermalismo no favorece especialmente la dolomitización. Como se deduce del 
diagrama de la fi gura 21.13, las aguas intersticiales de los carbonatos enterrados por debajo de 
una cierta profundidad deberán tener relaciones aMg2+/aCa2+ bastante bajas, ya que normal-
mente estarán en equilibrio con dolomita y calcita. Por tanto, si esas aguas ascienden cortan-
do las isotermas, es decir si experimentan un fl ujo hidrotermal, es improbable que puedan 
dolomitizar ya que al ascender se enfriarán, con lo que: 1) su relación aMg2+/aCa2+ será infe-
rior a la mínima necesaria para dolomitizar a su nueva temperatura (trayectoria 5 en la fi gu-
ra 21.13); 2) tenderán a subsaturarse en carbonatos, ya que la solubilidad de éstos aumenta al 
bajar la temperatura.

Debido a la solubilidad retrógrada de los carbonatos, el hidrotermalismo no favorece la 
precipitación de carbonatos sino más bien su disolución (Giles, 1997), como demuestran los 
numerosos casos conocidos de karstifi cación hidrotermal (Bakalowicz et al., 1987; Dublyans-
ky, 2000). Así, el efecto más común del hidrotermalismo no deberá ser la dolomitización sino 
más bien la disolución o recristalización de dolomías pre-existentes. No obstante, el ascenso 
hidrotermal puede causar precipitación de carbonatos en ciertos casos, como por ejemplo si 
se produce mezcla de aguas o exolución de CO2. Si las aguas hidrotermales tuvieran un con-
tenido en CO2 próximo a saturación, el descenso de presión que acompaña a su ascenso podría 
producir desgasifi cación y la consecuente precipitación de carbonatos. Este fenómeno parece 
restringirse a las zonas más someras (<∼1 km de profundidad) de los sistemas hidrotermales 
(Dublyansky, 2000), especialmente en superfi cie donde la desgasifi cación en fuentes hidroter-
males puede dar lugar a formación de travertinos. En profundidad, la desgasifi cación de CO2 
es mucho más improbable, en gran parte debido a que las aguas intersticiales profundas suelen 
estar subsaturadas en CO2 (Hanor, 1987). Aún en el caso de que se produjera sobresaturación 
en carbonatos por desgasifi cación, el enfriamiento favorecerá el campo de la calcita y no el de 
la dolomita (trayectoria 5 en la fi gura 21.13) a no ser que el agua hidrotermal se mezcle con 
agua más somera con distinta relación aMg2+/aCa2+ (trayectoria 6 en la fi gura 21.13).

Las dolomitas precipitadas (o recristalizadas) a temperaturas relativamente altas (por ejem-
plo, >100-150 °C) no tienen por qué ser necesariamente hidrotermales, ya que pueden haber-
se formado en equilibrio térmico con su entorno. En este caso no deben considerarse dolomi-
tas hidrotermales, sino geotermales (Machel y Lonnee, 2002). Para demostrar el origen 
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hidrotermal de una dolomita o de cualquier otro mineral, hay que probar que precipitó a una 
temperatura signifi cativamente mayor (>∼5-10 °C) que la ambiente en ese momento, con 
independencia del origen del agua o de su temperatura absoluta (Machel, 2004). Así, se deben 
califi car como hidrotermales sólo a las dolomitas que preserven evidencias de haber precipita-
do (o recristalizado) a temperaturas mayores de las esperadas a partir de su historia de enterra-
miento (Luczag, 2006). Debido a la fuerte tendencia de la dolomita a recristalizar, muchas 
dolomías con evidencias hidrotermales pueden ser en realidad dolomías formadas inicialmen-
te en la diagénesis temprana o de enterramiento somero pero que han sufrido una impronta 
hidrotermal o geotermal posterior (Luczag, 2006).

Origen de las potentes formaciones dolomíticas de extensión regional

Es muy improbable que las potentes unidades de dolomías «regionales» de reemplazamien-
to se hayan formado en la diagénesis profunda, ya que su génesis requiere grandes cantidades 
de magnesio (Land, 1985), y por tanto la circulación de enormes volúmenes de agua, es decir 
muy altas relaciones agua/roca. En las partes profundas de las cuencas sedimentarias la poro-
sidad se reduce considerablemente por compactación y cementación, lo que limita la cantidad 
de agua disponible para el fl ujo. Esto, unido a la baja permeabilidad general, hace que el mo-
vimiento de grandes volúmenes de agua y por tanto la dolomitización a gran escala sean muy 
improbables (Bjørlykke, 1994).

La mayor parte de las dolomías «regionales» se tienen que haber formado a relativamente 
poca profundidad, donde la porosidad y permeabilidad todavía permitan el fl ujo de grandes 
volúmenes de agua y por tanto el aporte de Mg necesario para la dolomitización. En esta si-
tuación, la fuente más obvia del Mg es el agua del mar (Hardie, 1997; Tucker y Wright, 1990), 
más o menos modifi cada para superar los impedimentos cinéticos de la dolomita, y puesta en 
circulación por mecanismos tales como el refl ujo o la convección.

Dolomitización por refl ujo de salmueras residuales hipersalinas

El fl ujo descendente de salmueras generadas en superfi cie por evaporación de agua mari-
na (refl ujo) después de haber precipitado yeso/anhidrita, favorece especialmente la dolomiti-
zación y la cementación por dolomita, ya que estas salmueras: 1) tienen una altísima relación 
aMg2+/aCa2+ debido a la precipitación previa de sulfato cálcico, lo que las sitúa en el campo 
de estabilidad de la dolomita o incluso en el de la magnesita (punto 1 de la fi gura 21.13); 
2) tienen una alta fuerza iónica y mucho magnesio, y por tanto una proporción relativamen-
te alta de Mg2+ deshidratado disponible para formar dolomita, y 3) tienden a hundirse debido 
a su alta densidad (hasta ∼1,2 g/cm3 para salmueras saturadas en halita), desplazando a aguas 
intersticiales menos densas, lo que induce su calentamiento (trayectoria 1 de la fi gura 21.13), 
favoreciendo por tanto la dolomita y/o magnesita tanto termodinámica como cinéticamente.

El refl ujo de salmueras residuales explica satisfactoriamente la génesis de muchas dolomías 
regionales, especialmente las asociadas a evaporitas de plataforma (Montañez y Read, 1992; 
Saller y Henderson, 1998; Warren, 1999 y 2006). El refl ujo es una manera muy efi caz de 
dolomitizar grandes volúmenes de calizas de plataforma permeables (Jones y Xiao, 2005), ya 
que: 1) requiere la circulación de volúmenes de agua mucho menores que en el caso de la 
circulación de agua salobre o marina (Land, 1985; Warren, 2000a). Esto se debe al alto con-
tenido en magnesio que pueden tener las salmueras saturadas en halita, asociado a la dismi-
nución de los coefi cientes de actividad al aumentar la salinidad; 2) Las salmueras densas tienen 
un alto potencial de penetración en profundidad, demostrado en casos como el de las salmue-
ras del mar Muerto, que han sido capaces de migrar hasta 4 km de profundidad y hasta 100 km 
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lateralmente en dirección al Mediterráneo (Stanislavsky y Gvirtzman, 1999). En su fl ujo des-
cendente, las salmueras residuales inicialmente frías se van calentando, lo que favorece la do-
lomitización. Por tanto, es posible que las dolomías de refl ujo cristalicen a una temperatura 
menor que las rocas de su entorno, siendo en este caso dolomías hidrofrígidas (sensu Machel 
y Lonnee, 2002). En rocas antiguas, se puede diagnosticar el refl ujo si se preservan inclusiones 
fl uidas primarias y no re-equilibradas en generaciones sucesivas de minerales diagenéticos, y 
esas inclusiones registran con el tiempo un aumento de la salinidad acompañado de una dis-
minución de la temperatura (Rossi et al., 2002b; Ceriani et al., 2002).

Dolomitización por circulación de agua marina poco modifi cada

La circulación de agua marina normal (o poco modifi cada) por el interior de las plataformas 
carbonáticas también puede inducir dolomitización a gran escala. En este caso, la necesaria 
advección puede suceder en respuesta a gradientes laterales de temperatura: a una cierta pro-
fundidad dentro de la plataforma, las aguas intersticiales marinas están más calientes y son por 
tanto menos densas que las aguas océanicas adyacentes. Por tanto, si las rocas tienen sufi ciente 
permeabilidad, las aguas oceánicas pueden penetrar por el margen de la plataforma y fl uir ha-
cia su interior, reemplazando a las aguas intersticiales menos densas que ascienden por fl otación. 
Las aguas oceánicas entrantes pueden estar subsaturadas en calcita magnesiana y al mismo 
tiempo supersaturadas en dolomita, por tanto su calentamiento puede inducir dolomitización 
si alcanzan temperaturas apropiadas (∼45-60 °C; trayectoria 3 en la fi gura 21) (Whitaker et al., 
1994; Wilson et al. 2000; Caspard et al., 2004). La dolomitización inducida por este tipo de 
circulación convectiva sólo es posible a profundidades moderadas (∼0,5-1,5 km), ya que a me-
nos profundidad la temperatura no es lo bastante alta como para superar las barreras cinéticas 
de la dolomita y a más profundidad la porosidad y permeabilidad se reducen notablemente 
(fi gura 21.3; Machel, 2004).

La circulación convectiva (también llamada geotérmica o de tipo Kohout) no es posible 
en los casos en que la salinidad de las aguas intersticiales aumente con la profundidad, lo que 
contrarrestaría el efecto de la temperatura en la densidad del agua, o en los casos en que se 
produzca refl ujo de aguas evaporadas en superfi cie (Jones et al., 2004). En las aguas superfi -
ciales de las plataformas bahamianas, un ligero aumento de la salinidad por evaporación (has-
ta alcanzar sólo un 42 por mil) es sufi ciente para desencadenar su refl ujo descendente a gran 
escala, anulando así posibles fl ujos convectivos (Whitaker y Smart, 1990). El refl ujo descen-
dente de aguas marinas ligeramente evaporadas provoca su calentamiento y por tanto puede 
explicar dolomitizaciones a gran escala (trayectoria 3 en la fi gura 21.13), aún en ausencia de 
evaporitas o de sus vestigios (Jones et al., 2004).

El mito de la dolomitización por mezcla de aguas

La mezcla de aguas continentales y marinas no es una forma muy efectiva de dolomitizar. 
Este mecanismo se basa en que ciertas mezclas de agua meteórica y marina pueden estar sub-
saturadas en calcita y a la vez sobresaturadas en dolomita, lo que en teoría es ideal para dolo-
mitizar puesto que debería producirse precipitación de dolomita y disolución de calcita simul-
táneas (Folk y Land, 1975). La dolomitización por mezcla estuvo de moda en los años setenta 
y ochenta para explicar el origen de muchas dolomías, especialmente las no asociadas físicamen-
te a evaporitas. Sin embargo, el rango posible de mezclas de aguas meteóricas y marinas capaces 
de dolomitizar es muy limitado (Hardie, 1987), en zonas de mezcla contrastadas parece que no 
se forma dolomita (Melim et al., 2004), y todavía no se ha conseguido demostrar que este me-
canismo sea o haya sido efectivo en ningún ejemplo reciente o antiguo (Hardie, 1987; Machel, 
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2004). Los argumentos geoquímicos (elementos traza e isótopos estables) que se han usado para 
argumentar a favor de la dolomitización por mezcla (Tucker y Wright, 1990, p. 368) son de 
dudosa validez dada la fuerte tendencia de la dolomita a recristalizar (Mazzullo, 1992; Warren, 
2000a). Incluso la localidad tipo del modelo de mezcla en dolomías antiguas parece no preser-
var evidencia alguna de haberse formado por ese mecanismo (Hardie, 1987; Luczag, 2006). 
Posiblemente, el inconveniente más importante del modelo de dolomitización por mezcla es 
que la dilución de agua marina no resuelve los impedimentos cinéticos de la dolomita, ya que 
ni el agua se calienta ni aumenta su salinidad y contenido en magnesio, sino más bien todo lo 
contrario. Esta difi cultad cinética se manifestó en los experimentos de Land (1998), que trató 
sin éxito precipitar dolomita a partir de aguas diluidas, a pesar de estar más de 1.000 veces 
supersaturadas en dolomita y de haber mantenido el experimento durante treinta y dos años.

Dolomitización en las sabkhas

En la zona capilar de las sabkhas costeras, la evaporación del agua del mar provoca la reti-
rada selectiva de calcio en forma de aragonito, yeso y/o anhidrita, lo que supone tanto un 
aumento de la relación Mg/Ca como de la salinidad (Butler, 1969). Estos dos factores, unidos 
a las altas temperaturas (34-49 °C), favorecen la precipitación de dolomita, que cementa y 
reemplaza aragonito microcristalino (Hardie, 1987; Warren, 2000a).

Texturas de las dolomías de reemplazamiento

Hay dos tipos básicos de dolomías de reemplazamiento: las mesocristalinas y las micríticas 
o dolomicritas. Las dolomicritas son típicamente diagenéticas tempranas (formadas por ejem-
plo en sabkhas) y suelen preservar texturas sedimentarias. En cambio, las dolomías mesocrista-
linas se forman en la diagénesis de enterramiento y su grado de preservación de texturas previas 
(generalmente defi nidas por inclusiones) es variable. En general, la preservación de texturas 
pre-dolomitización se favorece cuanto menor sea el tamaño cristalino, cuanto más temprana 
sea la dolomitización, y también si la fase precursora es calcita magnesiana (Tucker y Wright, 
1990; Sibley y Gregg, 1987). En los casos en que la dolomitización de una caliza sea parcial, 
la dolomita tiende a reemplazar selectivamente componentes micríticos (matriz, cemento, clas-
tos) debido a su mayor solubilidad y área superfi cial (Warren 2000a; Machel, 2004).

Las dolomías de reemplazamiento formadas a temperaturas relativamente bajas (<∼60 °C) 
se caracterizan por tener límites intercristalinos planares (Sibley y Gregg, 1987) y en muchos 
casos retienen parcialmente texturas pre-dolomitización. Muchas dolomías mesocristalinas pla-
nares están formadas por cristales con núcleos «turbios» ricos en inclusiones (de calcita, fl ui-
das...) y bordes más limpios (Warren, 2000a; Luczag, 2006) (fi gura 21.6; lámina 21.3A). En 
parte, los bordes limpios pueden representar cementos sintaxiales relativamente tardíos, mien-
tras que los núcleos turbios pueden representar reemplazamientos o el resultado de una recris-
talización selectiva.

Las dolomías formadas (por reemplazamiento o recristalización) a temperaturas relativa-
mente altas (>∼60 °C) son típicamente no planares, es decir poseen límites intercristalinos 
curvados, suturados o irregulares (Sibley y Gregg, 1987) y no suelen preservar texturas pre-
dolomitización (Machel, 2004). Muchas dolomías no planares son barrocas (fi gura 21.6). La 
mayor parte de las dolomitas precipitadas a más de ∼80 a 100 °C, tanto reemplazantes como 
cementantes, son de tipo barroco o saddle (Machel, 2004). Su temperatura mínima de forma-
ción se ha estimado en 60 a 80 °C (Spötl y Pitman, 1998). Las dolomitas saddle son, pues, 
típicas dolomitas geotermales, y pueden ser producto o bien de advección, tanto hidrotermal 
como hidrofrígida, o bien de sulfato-reducción termoquímica (Machel, 2004).
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Figura 21.14. A y B: aspecto en CL y luz transmitida, respectivamente, de una caliza cristalina formada por calcitización de dolomicritas y 
cementación simultánea de fracturas. Las calcitas resultantes tienen hábitos romboédricos y seudoesferulíticos. El zonado de crecimiento es 
perfectamente correlacionable en la parte reemplazante y cementante de la textura, indicando que el reemplazamiento y la cementación 
sucedieron a la vez. C: interpretación esquemática de la textura. Tomado de Rossi y Cañaveras (1999).
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Dedolomitización

La dedolomitización es la calcitización de la dolomita. Petrográfi camente se reconoce por 
la presencia de inclusiones corroídas de dolomita en calcita típicamente mesocristalina (lámi-
na 21.3C-D). En casos el reemplazamiento es parcial, lo que permite observar la transición 
dolomita-calcita a escala de lámina delgada (lámina 21.3C-D) o de afl oramiento. En otros 
casos la dedolomitización es casi completa, generando niveles de calizas mesocristalinas de gran 
extensión lateral (Rossi, 1995; Rossi y Cañaveras, 1999) que con frecuencia son denominadas 
erróneamente «calizas recristalizadas». Las calizas mesocristalinas producidas por dedolomiti-
zación en ambientes diagenéticos oxidantes son típicamente de colores rojos o amarillos, de-
bido a la precipitación de óxidos de hierro férrico (inicialmente contenido en la dolomita en 
estado ferroso) durante el proceso de dedolomitización.

La presencia de agregados policristalinos de calcita seudomorfi zando romboedros (el hábi-
to más frecuente de la dolomita) es uno de los criterios más usados para diagnosticar petro-
gráfi camente la dedolomitización (Evamy, 1967). Sin embargo, esta observación no indica 
necesariamente reemplazamiento, sino más bien la disolución de dolomita, produciendo po-
rosidad móldica, seguido por cementación calcítica.

Se pueden calcitizar tanto dolomías mesocristalinas (Fernández-Calvo, 1981; Holail et al., 
1988; Wierzbicki et al., 2006) como dolomicritas, en este caso con mayor facilidad dada su 
mayor solubilidad y área superfi cial reactiva. La calcitización de dolomicritas produce típica-
mente calizas mesocristalinas con uniones intercristalinas no planares (suturadas) y en casos 
seudoesferulíticas (Rossi, 1995; Cañaveras et al. 1996; Rossi y Cañaveras; 1999) (fi gura 21.14; 
lámina 21.2E).

La dedolomitización puede suceder a cualquier temperatura diagenética (Budai et al., 
1984), incluyendo temperaturas superfi ciales relativamente bajas, ya que la calcita, al tener una 
estructura más simple, no tiene los problemas cinéticos de la dolomita.

Las condiciones termodinámicas de la dedolomitización son precisamente las inversas a las 
de la dolomitización: la calcitización de la dolomita se favorece en presencia de aguas muy 
cálcicas y al disminuir la temperatura (fi gura 21.13). A 25 °C, la dolomita debería dedolomi-
tizarse en presencia de agua cuya relación aCa2+/aMg2+ sea mayor de 1,4. Sin embargo, para 
calcitizar dolomita a 100 °C hace falta que el agua intersticial sea mucho más cálcica, debien-
do tener una relación aCa2+/aMg2+ mayor de 6,25. Por tanto, al descender la temperatura 
dedolomitizar es más fácil, ya que desciende la relación aCa2+/aMg2+ mínima necesaria. Esto 
implica que la reacción de dedolomitización puede suceder en respuesta a un enfriamiento y 
sin necesidad de advección: partiendo de una roca cuya agua intersticial esté en equilibrio con 
dolomita y calcita, un simple enfriamiento situará el agua en el campo de estabilidad de la 
calcita, produciéndose dedolomitización para restablecer el equilibrio.

Análogamente al caso de la dolomitización, la génesis de grandes volúmenes de dedolomi-
ta requiere el transporte advectivo de calcio y magnesio. En este caso, las aguas cálcicas nece-
sarias para dedolomitizar pueden ser aguas que antes de migrar a una dolomía hayan: 1) in-
teraccionado con calizas puras; 2) disuelto yeso/anhidrita (Budai et al., 1984; Ayora et al., 
1998), o 3) estado previamente a más temperatura y en equilibrio con dolomita y calcita, y al 
ascender se enfríen (dedolomitización hidrotermal: Brauer y Baker, 1984; Land y Prezbindows-
ki, 1981; Katz et al., 2006; Wierzbicki et al., 2006).

La dedolomitización se favorece en la diagénesis de emersión, especialmente en los casos 
en que aguas meteóricas disuelvan yeso/anhidrita contenido en las dolomías iniciales (nódulos, 
reemplazamientos, cementos...) o interestratifi cado con ellas, ya que en estos casos las aguas 
intersticiales serán relativamente frías y tendrán relaciones Ca/Mg muy altas (Back et al., 1983; 
Rossi, 1995; Rossi y Cañaveras, 1999; Sanz-Rubio et al., 2001). Esta situación es precisamen-
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te la contraria de la que más favorece la dolomitización: aguas muy salinas con relaciones Ca/
Mg muy bajas debido a la precipitación previa de CaSO4 por evaporación.

DIAGÉNESIS MARINA

Por defi nición, la diagénesis marina es la que sucede en presencia de agua marina y a poca 
profundidad. Por tanto abarca los procesos que suceden tanto en la interfase agua-sedimento 
como en el enterramiento somero, siempre que el agua intersticial sea marina. El límite infe-
rior de la diagénesis marina de enterramiento somero es el comienzo de la estilolitización 
(Melim et al., 2002). Son por tanto procesos diagenéticos marinos las cementaciones, disolu-
ciones o dolomitizaciones inducidas por la circulación de agua marina por el interior de las 
grandes plataformas y atolones. También se consideran marinas las modifi caciones diagenéticas 
en ambientes supramareales si el agua es de origen marino (introducida por mareas, tormentas 
o bombeo evaporítico), así como las que suceden en presencia de aguas marinas evaporadas. 
Los principales procesos diagenéticos marinos son la cementación (dominante en ambientes 
someros tropicales), la disolución (importante en latitudes altas y en aguas profundas) y la 
degradación biológica. En calizas antiguas, los efectos de la diagénesis marina son especialmen-
te evidentes en calcarenitas marinas someras, ya que suelen contener una primera generación 
de cemento circumgranular (sintaxial, fi broso o en empalizada) de origen marino (fi gu-
ra 21.15).

El estado de saturación en carbonatos del agua del mar es uno de los factores que más 
controlan la diagénesis marina (Morse, 2003). La sobresaturación en calcita y aragonito de-
crece considerablemente en el agua del mar al aumentar la profundidad y la latitud: las aguas 
someras y cálidas suelen estar sobresaturadas en carbonatos y las aguas profundas y/o frías 
suelen estar subsaturadas. En parte, esto se debe a que el producto de actividad iónica del 
carbonato cálcico en el mar no es constante: aunque la actividad del ión Ca2+ si es constante 

Figura 21.15. A: esta calcarenita marina somera contiene una primera generación de cemento fi broso circumgranular (fl echa), previo a la 
compactación mecánica ya que está pinzado en los contactos intergranulares, y de probable origen submarino. Este cemento está ausente 
en el interior del molde de Acicularia (a la izquierda de la imagen), indicando que el cemento fi broso precipitó antes de la estabilización 
mineralógica de los componentes aragoníticos. Después de la cementación fi brosa, la porosidad primaria y móldica se rellenaron por cemen-
to de calcita espática post-compactación. lámina delgada, luz polarizada plana. B: aspecto en CL de otro campo de visión de la misma 
muestra. El cemento fi broso (fl echa) presenta una luminiscencia irregular y mate, posiblemente como resultado de su recristalización. El 
cemento espático postcompactación está formado por dos generaciones: la primera no luminiscente con fi nas bandas brillantes, de origen 
meteórico, y la segunda luminiscente mate, formada en el enterramiento.
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en el mar, la actividad del ión carbo nato 
es variable ya que depende esencialmen-
te del pH y éste varía considerablemen-
te en función del contenido en CO2 del 
agua (Broecker, 2003; fi gura 21.16). En 
aguas tropicales someras, aCO3

2– es re-
lativamente alta porque el pH es alto 
(hasta ∼8,3) debido a que la concentra-
ción de CO2 es relativamente baja: la 
actividad fotosintética de las algas con-
sume mucho CO2 y la solubilidad del 
CO2 en aguas cálidas y superfi ciales es 
relativamente baja. En cambio, en aguas 
profundas y/o frías, aCO3

2– desciende ya 
que el pH es relativamente bajo (has-
ta ∼7,5) debido al incremento del CO2 
disuelto: este aumento en la concentra-
ción de CO2 con la profundidad se 

debe al cese de la actividad fotosintética por debajo de la zona fótica, a la producción in situ 
de CO2 por descomposición de materia orgánica, y al aumento de presión y descenso de tem-
peratura, factores ambos que aumentan la solubilidad del CO2.

Además del efecto del CO2 disuelto, otros dos factores contribuyen a disminuir la sobre-
saturación en carbonatos al aumentar la profundidad y la latitud: las constantes de solubilidad 
de los carbonatos aumentan al aumentar la presión y también al decrecer la temperatura, y 
por tanto los carbonatos son más solubles en aguas profundas y/o frías.

La temperatura del agua es por tanto un factor esencial en el estado de saturación en car-
bonatos, ya que condiciona la solubilidad mineral y además la del CO2 y por tanto el pH. En 
el océano la disminución de la temperatura con la profundidad no es homogénea, sino que 

experimenta un descenso muy brusco al 
principio estabilizándose después en un des-
censo más gradual (fi gura 21.17). Así, los 
mares tropicales están estratifi cados por 
temperaturas en tres capas: 1) la zona más 
superfi cial, formada por aguas cálidas, 2) la 
termoclina, donde disminuye la temperatu-
ra rápidamente (hasta ∼5°) y 3) la zona de 
aguas profundas en la que la temperatura 
sufre una disminución progresiva y lenta 
con la profundidad hasta llegar a los fondos 
abisales.

El estado de saturación en carbonatos 
presenta una estratifi cación relacionada con 
la de la temperatura (fi gura 21.17). En la 
franja más superfi cial o «zona de precipita-
ción» (James y Choquette, 1990) el agua 
está sobresaturada en aragonito y calcita. La 
mayor parte de las plataformas carbonáticas 
someras se forman en esta zona, que en los 
trópicos puede alcanzar centenares de me-

ZONA FÓTICA:
FOTOSÍNTESIS

BAJA CO(aq)

AUMENTA CO2(aq), YA QUE:
CESA FOTOSÍNTESIS, SE MANTIENE

APORTE CO2 (PUTREFACCIÓN, RESPIRACIÓN)
Y  BAJA T (AUMENTA SOLUBILIDAD CO2)

[CO3
2–]

ES MÁXIMA
EN ZONA
FÓTICA

pH: 8,5 8,0 7,5

Superficie del mar

Figura 21.16. Variación esquemática con la profundidad del pH y del contenido en CO2 
en los océanos tropicales.
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tros de espesor, adelgazándose progresivamente hacia el N y el S hasta afl orar en superfi cie a 
los ∼30° de latitud. El límite inferior de esta «zona de precipitación» es la profundidad a la 
que el agua comienza a estar subsaturada en aragonito y por tanto comienza su disolución. En 
mar abierto, a una cierta profundidad la tasa de disolución del aragonito aumenta bruscamen-
te, defi niendo la llamada «lisoclina del aragonito» (Berger, 1970).

Por debajo de la lisoclina del aragonito las aguas están subsaturadas en aragonito pero 
pueden estar aún sobresaturadas en calcita, por lo que en esta zona se puede acumular calcita 
biogénica, puede disolverse el aragonito y puede precipitar calcita (es la zona de «disolución y 
precipitación», siguiendo a James y Choquette, 1990). Aunque tiendan a disolverse, en esta 
zona pueden persistir aún componentes aragoníticos generados más arriba (por encima de 
la lisoclina del aragonito). No obstante, con el aumento de la profundidad va aumentando la 
subsaturación, llegando un punto en el que los esqueletos aragoníticos desaparecen casi por 
completo (disueltos). A esta profundidad se le denomina «nivel de compensación del arago-
nito» (Morse, 2003). El límite inferior de esta zona de «disolución y precipitación» es la liso-
clina de la calcita, que es la profundidad en la que la tasa de disolución de la calcita aumenta 
bruscamente (Berger, 1970; Morse, 2003).

Por debajo de la lisoclina de la calcita, la subsaturación en calcita impide la formación de 
precipitados inorgánicos de calcita; los componentes aragoníticos ya no llegan (ya se han di-
suelto más arriba) y los componentes calcíticos que llegan tienden a disolverse. Al igual que 
en el caso del aragonito, a una cierta profundidad la subsaturación en calcita es tal que casi 
toda la calcita que llega se disuelve. A esta profundidad se la denomina nivel de compensación 
de la calcita (Morse, 2003). Esta profundidad cambia de un océano a otro (∼3,5 km en el 
pacífi co central, ∼5,5 km en el Atlántico central) y con la latitud dentro del mismo océano 
(más profundo en las regiones tropicales y con más productividad de carbonato) (James y 
Choquette, 1983 y 1990; Broecker, 2003). En la zona comprendida entre la lisoclina de la 
calcita y el nivel de compensación de la calcita (denominada «zona de disolución activa» por 
James y Choquette, 1990) ya no puede precipitar calcita inorgánica aunque si se puede acu-
mular carbonato pelágico (que en gran parte se disuelve). Esta zona puede legar a afl orar en 
superfi cie en los mares polares. Por debajo del nivel de compensación de la calcita ya no se 
acumula carbonato.

Los cementos marinos de calcita tienen 
texturas muy variadas: micríticos, fi brosos, 
en  empalizada, (Bathurst, 1975; Longman, 
1980), peloidales (Macintyre, 1985) y sin-
taxiales (Mallarino et al., 2002). Los cementos 
marinos de aragonito suelen estar formados 
por cristales aciculares dispuestos en costras 
isopacas circumgranulares, agregados botroi-
dales (abanicos compactos con extinción en 
relevo) o agregados de fi bras desorganizadas 
(Bathurst, 1975; Longman, 1980; Sandberg, 
1985; fi gura 21.18).

En los mares actuales cálidos, los cementos 
carbonáticos marinos son tanto de aragonito 
como de calcita magnesiana. En aguas templa-
das, los cementos carbonáticos marinos son 
sólo de calcita, cuyo contenido en Mg decrece 
a medida que desciende la temperatura y por 
tanto el coefi ciente de distribución del Mg en 

TEXTURAS DE CEMENTOS SUBMARINOS DE CALCITA

TEXTURAS DE CEMENTOS SUBMARINOS DE ARAGONITO
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Figura 21.18. Texturas típicas de los cementos submarinos de calcita y aragonito.
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la calcita (Morse, 1997; Dickson, 2002). En los mares cálidos del Fanerozoico la composición 
mineralógica de los cementos submarinos ha cambiado cíclicamente: aragonito y calcita mag-
nesiana en el Cámbrico inferior, Carbonífero a Triásico, y Neógeno, y calcita de contenido en 
magnesio variable en el resto (Sandberg, 1983), con intervalos de calcita de bajo contenido 
en Mg (como, por ejemplo, el Cretácico) (Stanley et al., 2002). Esta variación secular se debe 
a los cambios que ha experimentado la relación Mg/Ca del agua del mar durante el Fanero-
zoico (Hardie, 1996; Lowenstein et al., 2001; Dickson, 2002; Berner, 2004).

Diagénesis marina normal en carbonatos tropicales someros

Diagénesis marina en los márgenes de las plataformas

Los márgenes de las plataformas carbonáticas suelen estar formados por arrecifes y/o barras 
arenosas. En estas facies, el proceso diagenético marino más importante es la cementación por 
calcita o aragonito (Moore, 2001). En arrecifes, el cemento marino puede llegar a representar 
hasta el 50% del volumen de la estructura arrecifal, contribuyendo a su crecimiento y rigidez 
tanto o más que los propios organismos bioconstructores (corales, algas rojas, etc.) (James, 
1983). En los taludes de los bordes de las plataformas, la cementación marina es esencial para 
la estabilización de sus abruptas pendientes (Grammer et al., 1993 y 1999). Otros procesos 
diagenéticos marinos comunes en arrecifes son la bioerosión, ejercida fundamentalmente por 
bivalvos y esponjas, y la sedimentación interna de partículas clásticas en cavidades. Estas par-
tículas son típicamente de tamaño micrítico o microesparítico y proceden tanto de la destruc-
ción física y biológica del arrecife como del aporte de esqueletos de organismos planctónicos 
(Moore, 2001).

La cementación marina es intensa en los márgenes de las plataformas por varias razones: 
1) en estas áreas las aguas oceánicas frías tienden a calentarse, lo que decrece la solubilidad de 
los carbonatos y del CO2; 2) la actividad fotosintética hace decrecer el contenido en CO2 di-
suelto, subiendo el pH y con ello la sobresaturación en carbonatos; 3) la desgasifi cación de 
CO2, se favorece por la batida del oleaje, y 4) las altas permeabilidades de las barras y arrecifes 
favorecen el fl ujo activo de aguas sobresaturadas a través de ellos, causado por mareas y oleaje, 
lo que permite la renovación frecuente del agua de los poros y por tanto la precipitación de 
grandes volúmenes de cemento.

En los márgenes de las plataformas, los cementos marinos de calcita suelen tener texturas 
fi brosas, en empalizada y localmente micríticas peloidales (Aissaoui, 1988), siendo estas últimas 
de probable origen microbiano (Moore, 2001) y confundibles con agregados de pelets biogé-
nicos o micrita clástica (Macintyre, 1985). En muchas calizas arrecifales paleozoicas y meso-
zoicas, los cementos de calcita en empalizada son de tipo radiaxial, fascicular óptico o fi broso-
radiado (Kendall, 1985). La calcita radiaxial es también común rellenando estructuras de tipo 
stromatactis (cavidades con base horizontal debido a su relleno parcial por sedimento interno) 
típicas de los mudmounds paleozoicos (Bathurst, 1982). En cuanto a los cementos de arago-
nito, están formados por cristales micríticos o fi brosos, éstos últimos normalmente dispuestos 
costras isopacas o en botroides (Aissaoui, 1985; Grammer et al., 1993 y 1999).

Diagénesis marina en carbonatos tropicales submareales someros

En el interior de las plataformas carbonáticas la cementación submarina no es tan intensa 
como en sus márgenes, pero puede resultar en la formación de hardgrounds por cementación 
de facies arenosas por calcita o aragonito (Beach, 1993) (fi gura 21.19). Estos horizontes ce-
mentados se pueden formar en plataformas bahamianas, en áreas próximas a sus márgenes o 
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con baja tasa de sedimentación (Dravis, 1979; 
Moore, 2001), y especialmente en rampas res-
tringidas como el golfo Pérsico, donde la so-
bresaturación es mayor debido a evaporación. 
Aquí, los hardgrounds se pueden formar muy 
rápido (incluso en meses), generándose frac-
turas poligonales y tepees (seudoanticlinales) 
por expansión de los horizontes cementados 
(Shinn, 1969). Los hardgrounds tienden a in-
crustarse y perforarse por una variedad de or-
ganismos (algas, moluscos, anélidos, corales, 
esponjas...), y en las tormentas pueden erosio-
narse parcialmente, con la consiguiente gene-
ración de intraclastos. Algunos hardgrounds en 
calizas antiguas contienen cementos submari-
nos no carbonáticos, especialmente de glau-
conita, hematites o fosfatos, y pueden haber-
se formado en etapas de baja tasa de 
sedimentación (Moore, 2001) asociadas a su-
bidas relativas del nivel del mar.

La micritización por algas endolíticas es el 
proceso diagenético marino dominante en la 
zona submareal de las plataformas tropicales 
someras. Esta micritización consiste en el re-
lleno de las micro-perforaciones de las algas 
endolíticas por cemento micrítico de calcita 
magnesiana o aragonito, formándose desde 
envueltas micríticas hasta peloides (fi guras 
21.19 y 21.20) (Kobluk y Risk, 1977). Los 
peloides formados por micritización pueden 
ser difíciles de distinguir de los pelets fecales 
o de cementos de calcita peloidal, por eso el 
término «peloide» se emplea sólo de forma 
descriptiva para designar granos micríticos de 
tamaño arena con independencia de su origen.

En zonas submareales de las plataformas 
tropicales relativamente protegidas del oleaje 
y corrientes es común la aglutinación de va-
rios granos (peloides, oolitos, bioclastos...) 
por cemento micrítico de aragonito o calcita, 
generándose granos agregados (Bathurst, 

1975). Si los granos aglutinados son subesféricos y sobresalen de los bordes del grano com-
puesto, de modo que éste parece un racimo de uvas, se denominan grapestones. Si los granos 
sobresalen menos y el contorno del grano compuesto es más suave, se denominan lumps.

Diagénesis marina en playas: los beachrocks

Las playas tropicales son lugares preferentes para la cementación marina, ya que en ellas 
el agua pierde CO2 por calentamiento y agitación, y en las zonas emergidas se favorece la 

1. PERFORACIÓN
(ALGAS ENDOLÍTICAS)

3. ENVUELTA
MICRÍTICA

4. PELOIDE2. CEMENTO
(MICRÍTICO)

DIAGÉNESIS SUBMARINA EN CARBOANTOS TROPICALES
SUBMAREALES SOMEROS

CEMENTACIÓN
EN HARDGROUNDS

AISLADOS

FORMACIÓN
DE GRAPESTONES

POR CEMENTACIÓN
MICRÍTICA

MICRITIZACIÓN
GENERALIZADA

BIOTURBACIÓN INTENSA
NO SE PRESERVA LAMINACIÓN

(CALIZAS NODULOSAS)

Figura 21.19. Procesos y productos típicos de la diagénesis marina en ambientes 
tropicales submareales someros.

Figura 21.20. Los clastos de esta calcarenita marina son mayoritariamente peloides 
formados por micritización de bioclastos, principalmente algas calcáreas verdes 
originalmente aragoníticas (secciones alargadas). La micritización submarina de 
los restos de algas generó prominentes envueltas micríticas. Durante la diagénesis 
posterior, los núcleos no micritizados se disolvieron selectivamente debido a su 
composición aragonítica, y la porosidad móldica resultante se rellenó después por 
cemento de calcita en mosaico, así como la porosidad primaria. lámina delgada, 
luz polarizada plana.
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concentración por evaporación. Por esto, la ce-
mentación es normalmente más intensa en 
la parte superior del shoreface y en el foreshore. 
La cementación generalizada de arenas de pla-
ya puede originar beachrocks con mucha rapi-
dez (en unos pocos años: ver referencias en 
Grammer et al., 1993). La destrucción parcial 
de los beachrocks en las tormentas es una típica 
fuente de intraclastos (Inden y Moore, 1983). 
El cemento más frecuente en los beachrocks ac-
tuales es el aragonito acicular en forma de en-
vueltas circumgranulares isopacas. En la parte 
emergida de la playa predominan más los ce-
mentos micríticos, tanto de aragonito como de 
calcita magnesiana, localmente con texturas en 
menisco y microestalactíticas (Milliman, 1974; 
fi gura 21.21).

Diagénesis marina en llanuras supramareales

En las llanuras supramareales inundadas periódica o esporádicamente por el mar, la eva-
poración puede inducir la precipitación de cementos y la dolomitización, generando costras 
superfi ciales endurecidas (Shinn, 1983; Lasemi et al., 1989). En las tormentas y huracanes, la 
erosión de estas costras produce intraclastos aplanados, típicos de las tempestitas supramarea-
les, y cuya acumulación puede dar a lugar a brechas denominadas fl akestones. Las costras pue-
den presentar estructuras de expansión como grietas poligonales y tepees (Assereto y Kendall, 
1977; Kendall y Warren, 1987), a los que se pueden asociar pisolitos vadosos, y calcita y ara-
gonito fl otantes (Tucker y Wright, 1990). Tanto los pisolitos como las calcitas fl otantes tienen 
texturas idénticas a las perlas de cueva y a las calcitas fl otantes en gours de cuevas kársticas (Hill 
y Forti, 1986), por lo que su presencia en carbonatos antiguos debe interpretarse con gran 
precaución.

Diagénesis marina evaporítica

Como se discutió en apartados previos, 
el fl ujo descendente de salmueras genera-
das por evaporación de agua marina en al-
buferas y plataformas restringidas es una 
manera muy efi caz de dolomitizar y ce-
mentar con dolomita y anhidrita grandes 
volúmenes de calizas de plataforma per-
meables, estén éstas asociadas a evaporitas 
o no (fi gura 21.22). Debido al alto poten-
cial de penetración en profundidad de las 
salmueras residuales, y su notable modifi -

Figura 21.21. Cementos marinos circumgranulares fi brosos y en menisco en una 
calcarenita de miliólidos, peloides y alveolínidos. El cemento en menisco es de 
tamaño micrítico y se concentra en los contactos intergranulares (fl echas blancas). 
El cemento espático precipitó probablemente en el enterramiento, como sugiere 
la presencia de costras rotas de cemento fi broso englobadas (fl echas negras). 
lámina delgada, luz polarizada plana.
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Figura 21.22. Factores de la diagénesis marina bajo plataformas y albuferas evaporí-
ticas.
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cación por interacción con las rocas, la diagénesis asociada al refl ujo puede considerarse a 
caballo entre la diagénesis marina y la de enterramiento. Las dolomías de refl ujo suelen tener 
tamaños cristalinos más gruesos que las de sabkha, ya que típicamente afectan a calcarenitas 
permeables y éstas ofrecen relativamente pocos puntos de nucleación para los cristales de do-
lomita.

En las llanuras supramareales áridas o sabkhas crecen evaporitas desplazantes, reemplazan-
tes y cementantes (yeso/anhidrita) en el seno de sedimentos de origen marino depositados por 
tormentas. Los sulfatos precipitan por evaporación de aguas marinas introducidas por mareas 
vivas y tormentas o bien por recarga subterránea. La precipitación de anhidrita en la zona 
capilar del acuífero salino de la sabkha conduce a la formación de horizontes nodulares ente-
rolíticos de espesor decimétrico (Warren, 1999 y 2005). Como se discutió en un apartado 
anterior, el aumento de la salinidad por evaporación, y de la relación Mg/Ca por precipitación 
de CaSO4, favorecen la dolomitización y cementación por dolomita en las sabkhas (McKenzie 
et al., 1980; Patterson y Kinsman, 1982; Hardie, 1987). Las dolomías resultantes son micro-
cristalinas, como resultado de la abundancia de puntos de nucleación en los sedimentos mi-
críticos (Land, 1980). La dolomitización suele afectar de forma selectiva a la matriz o cemen-
to micríticos, respetando los granos calcíticos o aragoníticos. Dado que el aragonito marino 
es típicamente rico en estroncio (en equilibrio, el aragonito incorpora unas diez veces más de 
estroncio que la calcita), la dolomitización de sedimentos aragoníticos en las sabkhas puede 
liberar cantidades signifi cativas de estroncio, pudiendo inducir la precipitación de cementos 
de celestina (West, 1973; Scholle, 1978; Flügel, 1982; Rossi, 1995). Como ya se discutió en 
un apartado anterior, el tamaño micrítico de las dolomitas de sabkha y su carácter no este-
quiométrico las hace especialmente susceptibles a la recristalización durante la diagénesis sub-

siguiente (Land, 1980; Hardie, 1987). Las 
dolomías de sabkha son muy comunes en 
carbonatos perimareales antiguos. En estos 
carbonatos, las dolomicritas de sabkha for-
man los términos supramareales, suelen 
preservar moldes o seudomorfos de sulfa-
tos y se asocian a niveles de espesor deci-
métrico de yeso/anhidrita o a los produc-
tos de su diagénesis (brechas de disolución/
colapso y/o carniolas) (Rossi, 1995; Rossi 
y Cañaveras, 1999).

Diagénesis marina de enterramiento somero en taludes de plataformas 
tropicales y en carbonatos templados someros

Diagénesis marina de enterramiento somero en plataformas tropicales

El agua intersticial que se entierra con los carbonatos tropicales someros está originalmen-
te sobresaturada en aragonito y contiene abundante sulfato. Durante el enterramiento somero, 
la oxidación de la materia orgánica por microbios sulfato-reductores produce CO2, con el 
consiguiente descenso del pH (Coleman, 1985) y del grado de sobresaturación en carbonatos. 
En estas condiciones el agua intersticial puede llagar a subsaturarse en aragonito mientras aún 
permanece sobresaturada en calcita, lo que induce la estabilización mineralógica, es decir la 
disolución de los componentes aragoníticos y la precipitación de reemplazamientos y cemen-
tos calcíticos (Melim et al., 2002). Además de la estabilización mineralógica, la circulación 
convectiva de aguas oceánicas por el interior de las plataformas y atolones puede inducir do-

DIAGÉNESIS EN CARBONATOS 
SUPRAMAREALES ÁRIDOS

BRECHAS DE INTRACLASTOS, FENESTRAL,
ESTROMATOLITOS, LAMINACIÓN PRESERVADA

RECARGA FREÁTICA

TORMENTAS

EVAPORACIÓN

ANHIDRITA NODULAR
Y ENTEROLÍTICA

Figura 21.23. Factores de la diagénesis marina de los carbonatos supramareales en 
climas áridos y facies típicas.
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lomitización, así como el refl ujo de aguas marinas ligeramente evaporadas (ver el apartado 
sobre dolomitización).

En los atolones, las aguas oceánicas circulan con mucha facilidad a través de las calizas 
permeables (debido a las mareas y a convección), transmitiéndose al interior del atolón la es-
tratifi cación del agua oceánica en cuanto a su estado de saturación en carbonatos. Como el 
atolón está formado por calizas someras que deben su posición actual a subsidencia, la circu-
lación de aguas oceánicas por debajo del nivel de compensación del aragonito causa la disolu-
ción de los componentes aragoníticos, al tiempo que precipitan cementos de calcita (Saller, 
1986).

Taludes de las grandes plataformas tropicales

En los taludes de las plataformas tropicales bahamianas tiene lugar una intensa diagénesis 
submarina. El sedimento del talud procede en su mayoría de la resedimentación de material 
del margen de la plataforma, con una proporción subordinada de material planctónico (fora-
miníferos planctónicos, cocolitofóridos...). Por debajo de la lisoclina del aragonito y por enci-
ma de la de la calcita, las aguas en contacto con los sedimentos del talud pueden estar al 
mismo tiempo subsaturadas en aragonito y sobresaturadas en calcita. Por tanto, los compo-
nentes aragoníticos tienden a disolverse, induciendo la precipitación de reemplazamientos y 
cementos de calcita (Dix y Mullins, 1988; Land y Moore, 1980; James y Choquette, 1990). 
Esta cementación calcítica puede generar hardgrounds pelágicos, como los «litohermios» des-
critos por Neuman et al. (1977) a 600-700 m de profundidad en los estrechos de Florida. 
A medida que aumenta la profundidad en el talud desciende la temperatura y por tanto la 
incorporación de Mg en los cementos de calcita, que llegan a ser de bajo contenido en mag-
nesio a partir de una cierta profundidad (∼1 km en los taludes de Bahamas: Schlager y James, 
1978).

Plataformas someras templadas

En las plataformas someras templadas, la sedimentación carbonática actual se caracteriza 
por la acumulación de esqueletos calcíticos (más o menos magnesianos) de moluscos, forami-
níferos y briozoos, con presencia también de equinodermos y algas rojas coralináceas (la aso-
ciación Foramol de Lees y Buller, 1972). Aún estando las aguas normalmente subsaturadas en 
aragonito, la escasez de componentes aragoníticos impide que tenga lugar una disolución sig-
nifi cativa en el fondo del mar. La cementación por calcita es también escasa (James y Cho-
quette, 1983 y 1990). Al igual que en los mares tropicales, la bioerosión microbiana continúa 
activa en el fondo de los mares templados someros, sólo que en este caso las microperforacio-
nes quedan sin cementar y por tanto no se produce la micritización de los bioclastos (Tucker 
y Wright, 1990).

Diagénesis marina en carbonatos pelágicos

Los carbonatos pelágicos están constituidos fundamentalmente por restos de organismos 
planctónicos (cocolitofóridos, foraminíferos...) de calcita de bajo contenido en magnesio, caí-
dos desde la zona fótica (Morse, 2003). Se pueden acumular carbonatos pelágicos en los  fondos 
abisales, sobre corteza oceánica, o en las zonas distales de los márgenes continentales pasivos, 
sobre corteza continental adelgazada (Scholle et al., 1983). En ambos casos, para que se acu-
mule carbonato el fondo debe estar por encima del nivel de compensación de la calcita, cuya 
profundidad es muy variable (Scholle et al., 1983; Broecker, 2003).
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Como las aguas marinas profundas suelen estar subsaturadas en carbonatos, el proceso 
diagenético marino dominante es la disolución, que tiene lugar en o muy cerca de la interfa-
se agua-sedimento relacionada con la difusión de agua marina subsaturada suprayacente (James 
y Choquette, 1990). Esta disolución aumenta en presencia de materia orgánica, cuya oxidación 
microbiana produce CO2 (Morse, 2003). La cementación es escasa y es sólo signifi cativa en 
mares poco profundos (Milliman, 1974). Los volcanes submarinos y mesetas oceánicas, al ser 
menos profundos que las llanuras abisales, pueden estar situados por encima de la lisoclina de 
la calcita y por tanto sus depósitos pelágicos pueden sufrir cementación submarina por calcita. 
La cementación y reemplazamiento por minerales no carbonáticos como por ejemplo fosfatos, 
glauconita y óxidos de hierro y manganeso son también comunes (Tucker y Wright, 1990).

Los carbonatos pelágicos acumulados en márgenes continentales pasivos con corteza con-
tinental adelgazada tienen en general un mayor potencial diagenético que los acumulados 
sobre corteza oceánica. Esto se debe a que en los márgenes continentales la profundidad es 
menor, y, por tanto, 1) se pueden sedimentar algunos componentes metaestables, y 2) el gra-
do de subsaturación del agua marina en carbonatos es menor, pudiendo permitir en algunos 
casos la precipitación de cementos de calcita de bajo contenido en magnesio. Además, la tec-
tónica de bloques que puede darse en este tipo de márgenes continentales puede crear eleva-
ciones topográfi cas en las que se acumule preferentemente material pelágico carbonático. En 
los bloques elevados el agua marina puede circular a través de los sedimentos pelágicos favo-
reciendo la cementación submarina.

Por tanto, en los carbonatos pelágicos de márgenes continentales pasivos la diagénesis 
submarina puede suponer la disolución selectiva de componentes aragoníticos (Palmer et al., 
1988), así como la formación de hardgrounds por cementación calcítica submarina (Vera, 1989; 
Tucker y Wright, 1990). Ambos procesos se ven además favorecidos por la baja tasa de sedi-
mentación que caracteriza a estos sedimentos, lo que facilita un mayor tiempo de contacto 
con el agua marina (Scholle et al., 1983). Los carbonatos pelágicos sedimentados en márgenes 
continentales pasivos abundan más en ciertas épocas geológicas, como el Devónico (las calizas 
griotte), Jurásico (rosso ammonítico) o el Cretácico superior (las cretas o chalks) (Jenkins, 1986; 
Vera, 1989; Tucker y Wright, 1990).

DIAGÉNESIS METEÓRICA

Por defi nición, la diagénesis meteórica es la que sucede en presencia de agua meteórica. 
Normalmente, el agua meteórica apenas penetra unos cientos de metros bajo la superfi cie, 
razón por la cual la diagénesis meteórica típicamente sucede a baja temperatura. Sin embargo, 
en regiones con alto relieve topográfi co y clima húmedo el agua meteórica puede penetrar a 
profundidades de hasta ∼1-2 km, donde su calentamiento favorece la precipitación (hidrofrí-
gida) de carbonatos y la dolomitización. En su ascenso hacia las zonas de descarga, el agua 
meteórica que ha circulado a una cierta profundidad se enfriará, favoreciendo la disolución 
(hidrotermal) de carbonatos y la dedolomitización. La diagénesis asociada a la circulación 
profunda de aguas meteóricas está a caballo entre la diagénesis meteórica y la diagénesis de 
enterramiento, ya que la composición y salinidad de las aguas originalmente meteóricas puede 
modifi carse sustancialmente por interacción con las rocas, especialmente si éstas incluyen mi-
nerales evaporíticos.

Todos los carbonatos continentales y la mayoría de los carbonatos marinos someros sufren 
diagénesis meteórica en alguna de estas situaciones: 1) poco después de su sedimentación, 
como sucede en los carbonatos continentales y perimareales; 2) miles de años tras su sedimen-
tación como consecuencia de la progradación de facies supramareales sobre facies marinas 
someras; 3) decenas o centenares de miles de años después de su sedimentación, tras una caí-
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da relativa del nivel del mar (glacio-eustática, por ejemplo); 4) en cualquier momento de su 
historia, como consecuencia de su emersión tectónica. Los carbonatos marinos relativamente 
profundos (de talud, pelágicos) normalmente se salvan de sufrir diagénesis meteórica a no ser 
que se exhumen en cinturones orogénicos.

La diagénesis meteórica puede producir cambios notables en la composición mineralógica 
de los carbonatos y en su porosidad (por disolución y cementación). Este potencial se debe 
por una parte a los grandes volúmenes de agua meteórica que pueden llegar circular por rocas 
permeables a lo largo del tiempo, y por otra a que el agua meteórica suele estar inicialmente 
subsaturada en carbonatos, debido a la acidifi cación que provoca la incorporación de CO2 

atmosférico y edáfi co. Por tanto, la diagénesis meteórica es más intensa en climas húmedos, 
tanto tropicales (por la abundancia de suelos ricos en CO2) como fríos (por la mayor solubi-
lidad del CO2 en aguas frías).

Tradicionalmente se ha pensado que la porosidad secundaria en rocas carbonáticas se debe 
en gran parte a disolución meteórica, y que en el subsuelo existe una alta probabilidad de 
encontrar carbonatos porosos por debajo de superfi cies de exposición subaérea, cuya distribu-
ción es parcialmente predecible usando conceptos de estratigrafía secuencial. Sin embargo, los 
datos de pozos han demostrado las grandes limitaciones de este modelo: la diagénesis meteó-
rica no siempre genera porosidad secundaria en los carbonatos, y en los casos en que se gene-
ra porosidad secundaria, ésta tiende a destruirse en el enterramiento por compactación y ce-
mentación (Mazzullo, 2004).

Los acuíferos meteóricos

Un acuífero es una formación con rocas lo 
bastante porosas y permeables como para al-
macenar y transmitir volúmenes de agua eco-
nómica o geológicamente signifi cativos. Los 
acuíferos meteóricos libres o no confi nados se 
extienden sin interrupción desde la superfi cie 
hasta su base, que puede ser el contacto con 
una formación poco permeable o bien un acuí-
fero de agua salina, sobre la que fl ota el agua 
dulce. El nivel freático es la superfi cie por de-
bajo de la cual todos los poros de la roca están 
llenos de agua, estando por encima llenos de 
aire o de aire más agua. La zona situada por 
debajo del nivel freático se denomina zona 

freática o saturada, y la zona situada por encima del nivel freático se denomina vadosa o no 
saturada. La recarga de este tipo de acuíferos tiene lugar a través de la zona vadosa, que está 
en conexión directa con la atmósfera (fi gura 21.24).

En la zona vadosa generalmente el agua circula por gravedad en sentido descendente. No 
obstante, parte del agua vadosa puede quedar retenida o incluso ascender por la acción de 
fuerzas capilares, especialmente en presencia de microporosidad. En la parte superior de la 
zona vadosa se pueden desarrollar suelos que favorecen la incorporación de CO2 al agua va-
dosa. Por esta razón en el resto de la zona vadosa generalmente domina la disolución.

En la zona freática el agua fl uye en respuesta a gradientes de potencial hidráulico, y por 
tanto puede hacerlo en sentido descendente, horizontal o ascendente. Si el nivel freático fuese 
horizontal y estuviese a la misma altura que el nivel de base (por ejemplo, el nivel del mar en 
un acuífero costero), ningún punto la zona freática tendría potencial hidráulico y el fl ujo sería 
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Figura 21.24. Esquema de un acuífero meteórico costero confi nado en su base.
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cero. Si embargo, en los acuíferos meteóricos el nivel freático no es horizontal, sino que está 
más alto en las zonas de recarga que en las zonas de descarga. El potencial hidráulico en cada 
punto de la zona freática está determinado por el exceso de presión de fl uidos respecto al va-
lor que tendría si el nivel freático coincidiese con el nivel de base. Por tanto, el potencial hi-
dráulico decrece hacia las zonas donde el nivel freático esté más bajo. Como el fl ujo se dirige 
hacia donde decrezca el potencial hidráulico, el fl ujo se dirige hacia las zonas de descarga, que 
típicamente coinciden con bajos topográfi cos. Por esta razón al fl ujo de los acuíferos meteóri-
cos se le suele llamar también «fl ujo por topografía».

Los acuíferos meteóricos costeros descargan hacia el mar y suelen estar limitados en su base 
por una zona freática de agua marina, sobre la que fl ota el acuífero meteórico (fi gura 21.25). 
Ejemplos son la península de Yucatán, donde una zona freática meteórica de ∼70 m de espesor 
fl ota sobre aguas marinas (Moore, 1989; Heraud Piña, 1995), o el gran Banco de Bahamas 
(Vogel et al., 1990). El contacto entre el acuífero meteórico y el marino puede ser muy neto, 
es decir una haloclina (Mylroie y Carew, 2000) o transicional, formándose es este caso una 
zona de mezcla de unos pocos metros de espesor (Smart et al., 1988a y b). Las zonas de mez-
cla son importantes en la diagénesis ya que son lugares preferentes de disolución (Back et al., 
1986; Smart et al., 1988a; Vogel et al., 1990) y en casos de cementación (Pomar, 1989; Cso-
ma et al., 2004 y 2006).

A los acuíferos meteóricos que están limitados a techo por un nivel confi nante se les de-
nomina acuíferos confi nados o artesianos (fi gura 21.26). Estos acuíferos están desconectados 
de la atmósfera en la mayor parte de su extensión. Pueden desarrollarse acuíferos meteóricos 
confi nados bajo el mar siempre que estén separados de éste por formaciones de baja permeabi-
lidad y el potencial hidráulico en las zonas de recarga sea sufi ciente (Johnson, 1983; Moore, 
2001). Estos acuíferos meteóricos submarinos pueden descargar directamente en el fondo del 

mar, formando fuentes submarinas de agua dulce 
que por cierto son muy frecuentes en el mediterrá-
neo, incluyendo aguas españolas (Fleury et al., 
2007). En estos acuíferos submarinos el fl ujo meteó-
rico ascendente interfi ere con un fl ujo descendente 
de agua marina causado por diferencias de densidad, 
lo que puede inducir la mezcla de ambos tipos de 
agua, especialmente en tiempos de sequía cuando la 
descarga meteórica es baja (Fleury et al., 2007).

Existen dos tipos principales de acuíferos meteó-
ricos en rocas carbonáticas, que corresponden a dos 
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Figura 21.25. Esquemas de acuíferos meteóricos costeros de tipo Yucatán (a) y de tipo Bahamas (b). Inspirado en Moore (2001).
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estilos distintos de diagénesis meteórica: 1) acuíferos de fl ujo difuso, desarrollados en carbo-
natos que aún preservan proporciones signifi cativas de porosidad primaria o móldica y pueden 
ser mineralógicamente inmaduros, y 2) acuíferos kársticos, en los que el fl ujo tiene lugar a 
través de conductos (cuevas).

Diagénesis meteórica en carbonatos mineralógicamente inmaduros

Los carbonatos mineralógicamente inmaduros son los que aún contienen carbonatos cál-
cicos metaestables (aragonito y calcita magnesiana) además de calcita de bajo contenido en 
magnesio (estable). Esto es típico de los carbonatos jóvenes sedimentados en mares someros 
cálidos en épocas de mares «aragoníticos» (Sandberg, 1983), es decir mares ricos en sulfato 
magnésico (Lowenstein et al., 2001). Como la cementación marina normalmente no es oclu-
yente, estos carbonatos suelen contener inicialmente abundante porosidad primaria. Por tanto, 
una vez que se exponen al agua meteórica (por progradación, descenso eustático o levanta-
miento tectónico), se pueden formar acuíferos de fl ujo difuso en las facies inicialmente más 
permeables (calcarenitas, calizas arrecifales...). Los dos efectos más importantes de la diagéne-
sis meteórica (temprana o de enterramiento somero) en este tipo de carbonatos son la estabi-
lización mineralógica y la cementación por calcita (Longman, 1980; James y Choquette, 1984).

Disolución selectiva y estabilización mineralógica

Dos son los motores principales de la diagénesis meteórica en los carbonatos inmaduros: 
1) el alto grado de subsaturación en carbonatos que suele caracterizar al agua meteórica, ya 
que antes de infi ltrarse en las rocas puede atravesar suelos con altas presiones parciales de CO2, 
2) el contraste de solubilidad entre los diferentes minerales de carbonato cálcico, lo que de-
termina que tanto aragonito como calcita magnesiana, que son más solubles, tiendan a disol-
verse antes que la calcita de bajo contenido en magnesio (fi gura 21.20). Estos dos motores 
diagenéticos son la causa de que los carbonatos inmaduros sufran «estabilización mineralógica», 
que es el cambio de la asociación mineral metaestable (aragonito-calcita magnesiana-calcita) a 
una composición mineral estable dominada por la calcita de bajo contenido en magnesio. Este 
tipo de calcita es la única fase de carbonato cálcico estable a temperaturas y presiones diage-
néticas (Goldsmith, 1983; Dickson, 1990) y además la única que puede precipitar a partir de 
la mayoría de las aguas meteóricas, cuya relación molar Mg/Ca es típicamente menor de 1 
(Morse et al., 1997; Stanley et al., 2002). Los estudios de calizas pleistocenas sugieren que la 
estabilización mineralógica meteórica es geológicamente rápida (de unas decenas a pocos cien-
tos de miles de años), y es más efectiva en la zona freática que en la vadosa (Moore, 2001). 
La estabilización mineralógica no es exclusiva de diagénesis meteórica, ya que también puede 
suceder en la diagénesis marina de enterramiento somero (Melim et al., 2002).

La estabilización mineralógica generalmente no supone una ganancia neta de porosidad. 
La disolución selectiva de los componentes de aragonito y calcita magnesiana por aguas me-
teóricas ricas en CO2 causará una disminución progresiva de la acidez y por tanto de la sub-
saturación en carbonatos, ya que el anión carbonato es una base (acepta protones para trans-
formase en HCO3

–). Al ser la calcita de bajo contenido en magnesio la fase de CaCO3 más 
insoluble, el agua se saturará antes en este mineral. Por tanto, a medida que progrese la diso-
lución selectiva de aragonito llegará un momento en que el agua se sobresature en calcita de 
bajo contenido en magnesio y al mismo tiempo siga subsaturada en aragonito. En estas con-
diciones podrá precipitar calcita y simultáneamente disolverse aragonito, que tenderá a des-
aparecer.
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Como la precipitación de calcita es más lenta que la disolución del aragonito (Morse y 
Mackenzie, 1990), si el agua está en movimiento el CaCO3 producido por disolución de ara-
gonito puede precipitar como calcita más tarde y por tanto aguas abajo del fl ujo. A escala de 
todo el acuífero, este proceso supone la creación de porosidad móldica en las zonas de recarga 
y la cementación por calcita aguas abajo, hacia las zonas de descarga (Moore, 2001). Por tan-
to, este proceso no supone una generación neta de porosidad sino más bien su redistribución, 
y se favorece en los acuíferos meteóricos con altas tasas de fl ujo y que se recarguen por aguas 
inicialmente muy subsaturadas en aragonito (Moore, 2001). En cambio, con tasas de fl ujo y 
grado de subsaturación menores, se favorece la precipitación de la calcita en los mismos sitios 
donde se disuelve el aragonito, es decir el reemplazamiento de aragonito por calcita sin apenas 
producción neta de porosidad secundaria (Saller, 1992).

En el caso de la estabilización de calcita magnesiana, los mismos cristales que se disuelven 
normalmente actúan de núcleo para la precipitación de calcita de bajo contenido en magnesio. 
Así, los componentes de calcita magnesiana normalmente no sufren disolución selectiva, ex-
cepto en acuíferos con muy altas tasas de fl ujo y/o en presencia de aguas muy subsaturadas 
(Moore, 2001). Por tanto, y a diferencia del caso del aragonito, la estabilización de la calcita 
magnesiana normalmente no genera porosidad móldica y la textura de los componentes re-
cristalizados suele preservarse.

Los carbonatos que contengan yeso o anhidrita también pueden sufrir un proceso similar 
a la estabilización mineralógica en presencia de agua meteórica. Esta situación se da fácilmen-
te en carbonatos supramareales sedimentados en climas áridos y semiáridos, que suelen estar 
formados por dolomicritas con yeso/anhidrita intrasedimentario o en capas. Debido a que los 
sulfatos cálcicos son mucho más solubles que los carbonatos, la circulación de agua meteórica 
normalmente inducirá la disolución selectiva del sulfato cálcico. El consecuente aumento en 
la relación aCa2+/aMg2+ causará la inestabilización de la dolomita en favor de la calcita (ver 
apartado sobre dedolomitización) y por tanto el reemplazamiento de dolomita por calcita. 
Además, la porosidad generada por disolución de dolomita tenderá a cementarse por calcita 
debido a un efecto de ión común (el Ca2+): si el agua intersticial está equilibrio con la calci-
ta o dolomita, la adición de una cantidad extra de calcio al agua por disolución de CaSO4 
inducirá necesariamente sobresaturación en calcita.

Calcitas meteóricas (cementos y reemplazamientos)

Debido a la baja relación Mg/Ca que suele caracterizar a las aguas meteóricas, la calcita de 
bajo contenido en magnesio (< 4% en moles de MgCO3) es el mineral diagenético (cemento 
o reemplazamiento) carbonático predominante en la diagénesis meteórica.

En calcarenitas, los cementos meteóricos freáticos de calcita suelen tener texturas en mo-
saico drúsico, muy similares a las de los cementos de enterramiento profundo (Moore, 2001). 
Sin embargo, y a diferencia de los cementos profundos, los cementos de calcita meteórica 
tempranos o de enterramiento somero típicamente cristalizan en porosidad intergranular o 
móldica y son previos a una compactación mecánica signifi cativa. No obstante, estos cementos 
de calcita en mosaico previos a la compactación no son exclusivos meteóricos ya que en cier-
tas condiciones pueden formarse también en diagénesis marina de enterramiento somero (Me-
lim et al., 2002). En cuanto a los cementos meteóricos precipitados en la diagénesis de emer-
sión, normalmente no precipitan en porosidad intergranular o móldica, ya que éstas suelen 
ocluirse en el enterramiento, pero en cambio son frecuentes en fracturas (Rossi et al., 2001a) 
o en cuevas (ver más adelante).

En calcarenitas, los cementos meteóricos vadosos de calcita se caracterizan por su distribu-
ción irregular, texturas en menisco y microestalactíticas, y tamaños cristalinos normalmente 
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micríticos y microesparíticos. Las texturas en menisco no indican necesariamente precipitación 
en zona vadosa sino la presencia en los poros de agua (como fase mojante) y otro fl uido in-
miscible (aire, petróleo, gas...).

Los caliches o calcretas pedogénicas se forman por cementación micrítica en suelos de 
climas semiáridos (Moore, 2001; Alonso-Zarza, 2003). En ellas, la precipitación de calcita está 
inducida en gran parte por la evaporación y transpiración de las plantas. En paleosuelos alu-
viales y palustres del Cretácico superior y Paleógeno del dominio mediterráneo es común la 
aparición de microcodium, una estructura biogénica formada por reemplazamiento en rizosfe-
ras y que localmente puede representar el componente mayoritario de niveles de gran potencia 
y extensión lateral (Freytet y Plaziat, 1982; Rossi, 1997). Las calcretas o caliches freáticos se 
forman en la franja capilar sobre el nivel freático, y se favorecen especialmente si la disolución 
de yesos intercalados o intrasedimentarios aumenta la actividad del Ca2+, lo que induce la 
cementación por calcita por efecto de ión común y la calcitización de la dolomita (Rossi y 
Cañaveras, 1999).

Geoquímica de las calcitas meteóricas

Dado el carácter diluido de la mayor parte de las aguas meteóricas, las calcitas meteóricas 
suelen ser típicamente muy pobres en elementos traza. El contenido en magnesio y estroncio 
de las calcitas típicamente aumenta aguas abajo del fl ujo dentro del acuífero meteórico, refl e-
jando un aumento en las actividades del Mg2+ y Sr2+ como consecuencia de la recristalización/
disolución de los componentes de calcita magnesiana y aragonito.

Las calcitas meteóricas son generalmente no ferrosas y no manganosas, ya que el agua 
meteórica es típicamente rica en oxígeno y por tanto oxidante. Por tanto, las calcitas meteó-
ricas suelen ser no cátodoluminiscentes ya que normalmente no incorporan Mn2+ (fi gu-
ra 21.27). Sin embargo, algunas calcitas meteóricas precipitan en condiciones reductoras, lo 
que tiende a ocurrir en las partes más profundas de la zona freática y en acuíferos meteóricos 
confi nados, donde el oxígeno puede haberse consumido por descomposición microbiana ae-
robia de materia orgánica. En estas condiciones las calcitas pueden incorporar Mn2+ y Fe2+ 
siempre que el agua contenga estos iones, lo que sucede en presencia de óxidos de hierro y 
manganeso y de materia orgánica como agente reductor. Como la reducción del Mn4+ ocurre 
antes por ser termodinámicamente más favorable que la del Fe3+ (Coleman, 1985), las prime-
ras calcitas formadas en ambiente reductor suelen ser cátodoluminiscentes brillantes ya que 
incorporan Mn2+ y no Fe3+. Es por esto que muchas calcitas meteóricas se caracterizan por ser 
predominantemente no cátodoluminiscentes pero presentan bandas con cátodoluminiscencia 
brillante (Rossi y Cañaveras 1999; Rossi et al., 2001a; Benito et al., 2001) (fi gura 21.27; lá-
mina 21.2D). Las calcitas posteriores formadas en ambiente reductor pueden incorporar Fe2+ 
además de Mn2+, lo que les confi ere una cátodoluminiscencia mate.

En los cementos de calcita meteórica, la composición isotópica del oxígeno depende esen-
cialmente de la composición isotópica del agua. La incorporación a estas calcitas de oxíge-
no procedente de la disolución de las rocas suele ser insignifi cante, dada la baja solubilidad 
de  carbonatos y las altas relaciones agua/roca típicas de los acuíferos meteóricos (Allan y 
Matthews, 1982). Debido al fraccionamiento isotópico calcita-agua, las calcitas precipitadas 
en equilibrio isotópico a ∼15 °C están enriquecidas un ∼30 por mil en 18O respecto al agua 
(Kim y O’Neil, 1997). Así por ejemplo, una calcita precipitada a ∼15 °C de un agua meteó-
rica con d18OVSMOW = –8 por mil (típica del norte de España) tendrá una composición de 
d18OVSMOW = 22,4 por mil, es decir d18OVPDB = –8,3 por mil (Coplen, 1988). Es decir, referi-
das al patrón VPDB, las calcitas meteóricas tienen valores de d18O típicamente negativos, lo 
que signifi ca que son isotópicamente más ligeras que las calcitas marinas (el patrón PDB es 
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un belemnites). Esto no es sorprendente, ya que las aguas meteóricas son isotópicamente más 
ligeras que el mar ya que en última instancia proceden de su evaporación.

El que un cemento de calcita tenga un d18OVPDB negativo no diagnostica precipitación a 
partir de aguas metéoricas, ya que podría haberse formado a partir de aguas isotópicamente 
pesadas pero a temperaturas elevadas (ver, por ejemplo, Dickson et al., 2001). Por ejemplo, se 
puede conseguir una calcita como la del ejemplo anterior ( d18OVPDB = –8,3 por mil) por pre-
cipitación a ∼82 °C a partir de agua marina evaporada (d18OVSMOW = +3 por mil), ya que el 
fraccionamiento agua-calcita disminuye al aumentar la temperatura (Kim y O’Neil, 1997).

Debido a la alta variabilidad de composiciones isotópicas que puede tener el agua de lluvia 
(en función de la latitud, altitud, distancia al mar...), las calcitas meteóricas pueden tener un 
rango muy amplio de composiciones isotópicas en oxígeno, que son por tanto poco diagnós-
ticas. En un lugar concreto, la composición isotópica en oxígeno de las calcitas meteóricas 
tiende a ser relativamente constante (Lohmann, 1988), aunque puede variar signifi cativamen-
te a lo largo de tiempo debido a cambios en el grado de evaporación en la zona vadosa 
(Moore, 2001) o en la composición de la lluvia ligados a cambios del clima (Lauritzen y Lund-
berg, 1999).

La composición isotópica del carbono de las calcitas meteóricas es normalmente bastante lige-
ra (d13CVPDB negativo) pero también muy variable, ya que éstas incorporan proporciones varia-
bles de dos tipos de carbono: 1) el procedente de los suelos, que es isotópicamente muy ligero 
ya que deriva de la oxidación de materia orgánica (d13CVPDB típicamente en torno a –25 por 

Figura 21.27. Aspecto en CL de cementos de calcita de origen meteórico. Las primeras generaciones son predominantemente no luminis-
centes con líneas brillantes, seguidas por calcitas con luminiscencia brillante y mate, con espectaculares zonados concéntricos, sectoriales 
e intrasectoriales.
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mil), y 2) el procedente de la interacción con las rocas, que en el caso de las calizas marinas 
tiene un d13CVPDB que oscila típicamente entre 0 y +3 por mil (Allan y Mattheus, 1982; Loh-
mann 1988; Benito et al., 2001). La infl uencia del carbono orgánico es máxima en la zona 
vadosa, cerca de los suelos, y la infl uencia del carbono de la roca aumenta en la zona freática 
(Moore, 2001) y a medida que disminuye la relación agua/roca (Heydari, 2003). Sin embargo, 
en un lugar determinado de la zona freática el d13C de las calcitas meteóricas tiende a hacerse 
cada vez más negativo con el paso del tiempo, refl ejando un decrecimiento en la interacción 
agua-roca asociado a la progresiva desaparición del aragonito y calcita magnesiana (Lohmann, 
1988). El que un cemento de calcita tenga un d13CVPDB negativo no implica necesariamente 
precipitación a partir de aguas metéoricas, ya que podría haberse formado en la diagénesis de 
enterramiento profundo asociado a la descarboxilación de kerógeno o a la oxidación de hidrocar-
buros por reacción con sulfatos (ver el apartado sobre diagénesis de enterramiento más abajo).

Diagénesis meteórica en acuíferos kársticos

La mayor parte de las calizas y dolomías pre-pleistocenas están formadas por calcita de 
bajo contenido en magnesio y dolomita. Normalmente su porosidad primaria y móldica es 
escasa, ya que han sido destruida por compactación y/o cementación (marina, meteórica o 
profunda). Sin embargo, en estos carbonatos el agua meteórica puede generar cuevas por di-
solución a favor de fracturas. Estas cuevas pueden preservarse en el enterramiento profundo 
durante muchos millones de años con un grado variable de colapso y localmente pueden al-
bergar volúmenes apreciables de hidrocarburos (Craig, 1988; Loucks, 1999; Mazzullo, 2004), 
como ocurre, por ejemplo, en el golfo de Valencia (Bouvier, 1990).

La karstifi cación meteórica no sólo afecta a series carbonáticas antiguas exhumadas, sino 
que puede afectar a carbonatos relativamente jóvenes, en los que pueden coexistir el fl ujo di-
fuso y el fl ujo por conductos de disolución dentro de un mismo acuífero (Moore, 2001). De 
hecho, muchos de los carbonatos pleistocenos inmaduros del área del Caribe contienen abun-
dantes conductos de disolución que coexisten con porosidad primaria o secundaria móldica 
(Vogel et al., 1990).

El acuífero meteórico kárstico

Los acuíferos meteóricos kársticos son esencialmente anisótropos. En ellos, los conductos 
de disolución se extienden ininterrumpidamente desde las zonas de recarga hasta las de des-

carga, explotando una combinación de fractu-
ras u otras discontinuidades con el gradiente 
hidráulico apropiado (fi gura 21.28). La red de 
conductos kársticos es jerárquica: muchos con-
ductos pequeños se van uniendo hasta desem-
bocar en un único conducto más grande por 
el que descarga todo el acuífero. Cuando la 
formación carbonática karstifi cada afl ora en 
superfi cie, puede desarrollar un modelado pe-
culiar (el modelado kárstico). Este modelado 
se caracteriza por la presencia de formas de ab-
sorción del agua vadosa (dolinas, simas y su-
mideros) y de rasgos de disolución superfi cial 
(lapiaces). La formación carbonática karstifi ca-
da puede no afl orar en superfi cie, al estar cu-
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Figura 21.28. Anatomía de un acuífero kárstico no confi nado (explicación en el 
texto).
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bierta por otra formación, carbonática o no carbonática, confi nante o no confi nante. En estos 
casos, el paisaje superfi cial no tendrá porqué presentar rasgos kársticos, a pesar de la karstifi -
cación a que puedan estar sometidas las formaciones carbonáticas subyacentes (fi gura 21.28). 
Karst y paisaje kárstico no son por tanto sinónimos.

Contrariamente a una creencia muy extendida (Tucker y Wright, 1990), la forma del nivel 
freático en los acuíferos kársticos no confi nados no es necesariamente irregular, sino que pue-
de ser bastante plana y relativamente poco inclinada debido a la altísima conductividad hi-
dráulica (Fetter, 1994; Rossi et al. 1997) (fi gura 21.28). No obstante, la distribución intrín-
secamente anisótropa de la porosidad (es decir, de los conductos) hace que el nivel freático sea 
difícil de establecer en pozos, pudiendo dar una falsa impresión de irregularidad.

Dentro de los acuíferos meteóricos kársticos, el agua puede mantenerse subsaturada en 
calcita y dolomita a lo largo de prácticamente todo su recorrido desde las zonas de recarga 
hasta las de descarga, lo que explica por qué son tan comunes las cuevas con gran desarrollo 
lineal (decenas a centenares de kilómetros; ver, por ejemplo, Courbon et al., 1989). Esto se 
debe en parte a que la cinética de la disolución de dolomita y calcita es relativamente lenta a 
bajas temperaturas. De no ser así, no sería posible explicar la presencia habitual en muchas 
cuevas de conductos simples de varios kilómetros de longitud. Además, en las confl uencias 
entre conductos que descargan aguas con diferente contenido en CO2, la subsaturación tiende 
renovarse por procesos de mezcla, resultando una intensifi cación de la disolución en dichas 
confl uencias (Bögli, 1980). Por tanto, la génesis de porosidad por disolución en los acuíferos 
kársticos meteóricos es mucho más efectiva que en los acuíferos meteóricos desarrollados en 
carbonatos inmaduros, donde normalmente no hay ganancia neta de porosidad sino más bien 
una redistribución de la porosidad inicial.

Distribución espacial de los conductos de disolución 
en acuíferos meteóricos kársticos

En la zona freática del acuífero meteórico kárstico los conductos son típicamente tubulares 
(tubos freáticos), ya que los tubos son formas de mínima resistencia y en ellos la disolución 

afecta por igual a todo el contorno del con-
ducto (fi gura 21.28, situación 3). En la zona 
freática la localización de los conductos está 
determinada por el gradiente de potencial hi-
dráulico y la disponibilidad y apertura de frac-
turas e interestratos. En el caso de que la den-
sidad de fracturas y otras discontinuidades sea 
muy alta, o que aun se preserve porosidad pri-
maria o móldica, los conductos freáticos se 
desarrollan preferentemente en el nivel freáti-
co, ya que es el camino más directo entre la 
zona de recarga y el punto de descarga (las 
ideal water-table caves de Ford y Ewers, 1978) 
(fi gura 21.29). En el caso de que las discon-
tinuidades permeables estén muy espaciadas, 
la circulación freática puede ser relativamente 
profunda: como el fl ujo freático está goberna-
do por el gradiente de potencial hidráulico, la 
trayectoria general de las redes de tubos freá-
ticos será predominantemente descendente en 

CUEVA BATIFREÁTICA

CUEVA DE NIVEL FREÁTICO

Nivel freático

Nivel freático

Figura 21.29. Perfi l esquemático de las cuevas de nivel freático y batifreáticas y su 
relación con el espaciado de las discontinuidades. Basado en Ford y Ewers (1978).



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

1154

la parte más proximal del fl ujo y predominantemente ascendente en la parte más distal y por 
tanto más próxima al punto de descarga (fi gura 21.29). La profundidad que puede alcanzar 
la circulación freática es muy variable, pudiendo existir tubos freáticos activos varios cientos 
de metros por debajo del nivel freático (Ford, 1988). Esta profundización es directamente 
proporcional al potencial hidráulico e inversamente proporcional a la densidad de fracturas y 
discontinuidades que los tubos puedan explotar (Ford y Williams, 1989).

En la zona vadosa del acuífero meteórico kárstico la distribución de los conductos es dis-
tinta. La inmensa mayoría de los conductos presentes en la zona vadosa se originaron inicial-
mente en la zona freática (fueron tubos freáticos), y han terminado en la zona vadosa merced 
a un descenso general del nivel freático (fi gura 21.28, situaciones 1 y 2), debido a encajamien-
to fl uvial o al descenso del nivel del mar en una zona costera. Como en la zona vadosa la 
circulación es esencialmente descendente, el agua vadosa aprovecha las partes de tubos freáti-
cos previos cuya combinación constituya el camino más directo hacia la zona freática. La 
agresividad potencial de las aguas vadosas provoca una intensa modifi cación por disolución de 
los conductos freáticos previos: La disolución se concentra lógicamente en las partes más bajas 
de los tubos, originando cañones vadosos (fi gura 21.28, situación 1). En la zona vadosa tam-
bién se pueden formar conductos que no tienen un precursor freático y tienden a ser muy 
verticales (pozos). En zonas vadosas excepcionalmente potentes, como por ejemplo la de los 
Picos de Europa (cordillera Cantábrica), los pozos vadosos pueden tener varios cientos de 
metros de altura y combinarse en series de más de un kilómetro de desnivel total (Rossi, 2004).

En series formadas por alternancias de carbonatos y evaporitas, la karstifi cación meteórica 
tiende a afectar selectivamente a las capas de halita o yeso debido a su mayor solubilidad. Las 
cuevas resultantes tienden a concentrarse en las capas evaporíticas y tienen por tanto un alto 
potencial para colapsar y formar niveles estratiformes de brechas de colapso (Rossi, 1995; 
Rossi y Cañaveras, 1999).

Karstifi cación en acuíferos meteóricos costeros

En regiones costeras, la karstifi cación puede generar niveles de conductos epifreáticos, es-
pecialmente en carbonatos relativamente jóvenes que aún preservan porosidad primaria o 
móldica (Mylroie y Carew, 2000). La mezcla de aguas vadosas y freáticas puede contribuir a 
la formación de estos conductos (Vogel et al., 1990; Smart et al., 1988b), que debido a su 
carácter epifreático tienden a ser más anchos que altos (Mylroie y Carew, 2000). Debido al 
alto nivel del mar holoceno, en zonas costeras actuales los conductos epifreáticos pre-holocenos 
están generalmente inundados y pueden marcar antiguos niveles del mar. Buenos ejemplos de 
esta situación son las cuevas inundadas de Mallorca, Bahamas (accesibles a través de los deno-
minados blue holes: Farr y Palmer, 1984; Smart et al., 1988b), o Yucatán (accesibles a través 
de los cenotes: Heraud Piña, 1995). La mayor parte de estas redes de conductos son poligé-
nicas, al haber estado sometidas alternativamente a condiciones freáticas y vadosas como res-
puesta a las importantes oscilaciones eustáticas del Pleistoceno (Gascoyne, 1984).

En regiones costeras también se forman niveles de cuevas sub-horizontales en las zonas de 
mezcla y en las haloclinas que separan los acuíferos de agua meteórica y marina (Mylroie y Ca-
rew, 2000; Smart et al., 1988a). La solubilidad de la calcita respecto a la salinidad en mezclas 
de agua marina y dulce defi ne una curva cóncava hacia el campo subsaturado, por tanto la 
mezcla de aguas marinas y dulces saturadas puede producir subsaturación (Plummer, 1975). Las 
cuevas formadas en zonas de mezcla son típicamente cámaras ovaladas subhorizontales o bien 
conductos espongioformes (Mylroie y Carew, 2000; Mylroie, 2004). Estas cuevas alcanzan su 
máximo desarrollo en los bordes de las zonas de mezcla, cerca de las zonas de descarga costeras, 
ya que en estas áreas la velocidad del fl ujo en el acuífero meteórico aumenta (Mylroie, 2004).
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Cementación y sedimentación interna en cuevas

Los conductos kársticos pueden rellenarse por colapso, sedimentación detrítica y cemen-
tación. La sedimentación detrítica es común en las regiones donde las aguas superfi ciales cir-
culan por rocas no karstifi cables antes de sumirse en sistemas de cuevas. En ríos subterráneos 
vadosos o epifreáticos pueden acumularse sedimentos de tamaños variados, desde arcilla hasta 
grava, mientras que en la zona freática predomina la sedimentación arcillosa. En ambos casos, 
la sedimentación detrítica se favorece durante las subidas del nivel de base, como por ejemplo 
las asociadas a subidas del nivel del mar en zonas costeras.

Los cementos precipitados en cuevas se denominan espeleotemas, con independencia de 
que su cristalización suceda en la zona vadosa o freática del acuífero meteórico, o incluso en 
el enterramiento profundo. Los espeleotemas más comunes y los mejor conocidos son los va-
dosos, cuya variedad de hábitos, texturas y composiciones minerales es enorme (Hill y Forti, 
1986 y 1997; González y Lohmann, 1988; Chafetz et al., 1985). Los espeleotemas vadosos 
más frecuentes son los de calcita y aragonito, seguidos por los de yeso. La precipitación de 
carbonato cálcico en las cuevas vadosas se debe en gran parte al efecto de la desgasifi cación, 
ya que las aguas vadosas que han circulado por suelos tienen normalmente un contenido en 
CO2 mucho mayor que la atmósfera de las cuevas: la exolución de CO2 de las aguas vadosas 
al entrar en las cuevas produce una subida del pH y la consiguiente sobresaturación en calci-
ta o aragonito. La precipitación de aragonito se favorece si la relación Mg/Ca del agua es re-
lativamente alta (González y Lohmann, 1988), ya que el aragonito es más insoluble que las 
calcitas muy magnesianas. En cuevas vadosas cuyas atmósferas no estén saturadas en vapor de 
agua, la evaporación puede contribuir signifi cativamente a la precipitación de espeleotemas, 
además de la desgasifi cación.

Colapso

Debido a compactación mecánica diferencial, muchas cuevas kársticas acaban colapsando, 
tanto cerca de la superfi cie como en el enterramiento profundo. Sin embargo, los sondeos han 
demostrado la presencia de cuevas no colapsadas en formaciones enterradas a profundidades 
kilométricas (Loucks, 1999).

Debido a sus secciones tubulares, los conductos freáticos son relativamente poco suscep-
tibles al colapso. Sin embargo, los conductos freáticos que han sufrido modifi cación vadosa 
colapsan con más facilidad, especialmente si se trata de cuevas epifreáticas con terrazas de roca 
(Rossi et al., 1997). Debido a sus normalmente altas relaciones ancho/alto, los conductos for-
mados en haloclinas y zonas de mezcla de acuíferos costeros son muy susceptibles al colapso 
(Bouvier et al., 1990; Mylroie y Carew, 2000), así como los formados por disolución selectiva 
de estratos o formaciones evaporíticas (Rossi y Cañaveras, 1999).

Además de la sección de los conductos, la presión ejercida por los fl uidos que rellenan las 
cavidades condiciona su potencial para colapsar: el colapso se favorece en la zona vadosa, don-
de la presión del fl uido (aire) es relativamente baja (atmosférica), y es menos probable en la 
zona freática, especialmente donde la presión ejercida por el fl uido (agua) sea alta comparada 
con la presión litostática. En la diagénesis de enterramiento, el potencial para el colapso es 
similar al de la zona freática, pero decrece notablemente donde las presiones de fl uido superen 
el gradiente hidrostático, es decir en presencia de sobrepresión.

El colapso de cuevas de disolución produce fracturas en los estratos suprayacentes así como 
distintos tipos de brechas: brechas craqueladas (crackle), formadas por una densa red de frac-
turas delimitando clastos sin desplazamiento relativo; brechas en mosaico, formadas por clas-
tos que encajan mutuamente pero con presencia de algunos clastos rotados; y brechas caóticas 
(Loucks, 1999; Loucks et al., 2004).
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DIAGÉNESIS DE ENTERRAMIENTO

Las rocas pasan la mayor parte de su historia enterradas a una cierta profundidad. Su paso 
por la diagénesis temprana y de emersión es geológicamente efímero, ya que o bien se entierran 
bajo otras rocas o bien acaban desmanteladas por la erosión. El efecto más importante de la 
diagénesis de enterramiento es la reducción general de la porosidad y permeabilidad por com-
pactación y cementación (Scholle y Halley, 1985; Bjørlykke, 1994). En el caso de las rocas 
carbonáticas, la porosidad tiende a disminuir no sólo al aumentar la profundidad de enterra-
miento, sino también al aumentar la temperatura y el tiempo de exposición a temperaturas 
relativamente altas (Schomoker, 1984; Ehrenberg y Nadeau, 2005). No obstante, existen ex-
cepciones a esta tendencia, como la inhibición de la compactación (por sobrepresión o por 
una dolomitización relativamente temprana), la disolución profunda, o la inhibición de la 
cementación por emplazamiento de hidrocarburos.

Nuestro conocimiento de la diagénesis de enterramiento procede en parte del estudio de 
rocas que han estado enterradas antes de afl orar en superfi cie. Sin embargo, y a diferencia del 
metamorfi smo, la mayor parte de lo que sabemos a ciencia cierta sobre las condiciones (tem-
peratura, presión, composición de fl uidos) y productos de la diagénesis de enterramiento 
procede de la observación directa. Esto se debe al acceso que proporcionan los pozos de ex-
ploración de hidrocarburos, cada día más profundos, más numerosos y mejor estudiados.

Durante el enterramiento, los principales procesos diagenéticos son: la compactación (me-
cánica y química), cementación, reemplazamiento (por dolomita, anhidrita...), recristalización, 
maduración de la materia orgánica, reacciones de deshidratación (minerales de la arcilla, yeso, 
materia orgánica), reacciones redox (reducción de sulfatos...) y disolución.

Los procesos diagenéticos que suceden en el enterramiento están controlados por tres tipos 
de factores: intrínsecos, extrínsecos y mixtos. Entre los factores intrínsecos, destacan: 1) la 
composición mineralógica, especialmente en lo que se refi ere a la presencia de minerales me-
taestables (aragonito, calcita magnesiana, dolomita cálcica, ópalo, goethita...), cuyo potencial 
para sufrir reacciones diagenéticas (disolución, recristalización, reemplazamiento) es alto, y 
2)  la textura (tamaño, selección, presencia de matriz, cementos tempranos...) que a su vez 
controla la porosidad y permeabilidad y por tanto el potencial de la roca para transmitir fl ui-
dos reactivos. Los principales factores extrínsecos que controlan la diagénesis de enterramien-
to son la temperatura y presión, que tienden a aumentar, y el fl ujo de los fl uidos intersticiales. 
El principal condicionante mixto es la composición de los fl uidos intersticiales.

Infl uencia del aumento de temperatura en la diagénesis de enterramiento

El aumento de temperatura infl uye decisivamente en la diagénesis. Debido a que la velo-
cidad de las reacciones químicas aumenta exponencialmente con la temperatura, en el en-
terramiento profundo muchas reacciones de precipitación y disolución mineral son geológi-
camente instantáneas, especialmente en el caso de los carbonatos. Por esta razón, la diagénesis 
de enterramiento se caracteriza por el estado general de equilibrio entre la superfi cie de los 
minerales y el agua intersticial, siendo las situaciones de desequilibrio (subsaturación o sobresa-
turación) generalmente muy transitorias. Algunas reacciones diagenéticas suceden muy lenta-
mente hasta que se alcanza un cierto umbral de temperatura, a partir del cual se aceleran ex-
ponencialmente. Ejemplos son la maduración de la materia orgánica, que se inicia a ∼50-60 °C, 
la illitización de las esmectitas, que en rocas arcillosas se inicia a ∼70-100 °C, o la reducción 
termoquímica del sulfato, que se inicia a ∼120-140 °C. Finalmente, al aumentar la tempera-
tura desciende la solubilidad de los carbonatos y anhidrita ya que su reacción de disolución es 
exotérmica, y aumenta el campo de estabilidad de la dolomita a expensas del de la calcita. Por 
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tanto, al aumentar la temperatura en el enterramiento se favorece la precipitación de carbo-
natos y anhidrita y la dolomitización.

A una profundidad determinada, la temperatura depende del fl ujo térmico conductivo y 
conductividad térmica de las rocas. A igual fl ujo térmico, el aumento de la temperatura con 
la profundidad es mayor cuanto menor sea la conductividad térmica, por eso los gradientes 
geotérmicos suelen ser sensiblemente mayores en las lutitas (poco conductoras) que en la ha-
lita (muy conductora). Además, la temperatura en profundidad también depende del trans-
porte advectivo de calor que se produce si el fl ujo de aguas intersticiales corta a las isotermas: 
el fl ujo descendente enfría las rocas, y el fl ujo ascendente (hidrotermalismo) las calienta. Pa-
radójicamente, el fl ujo descendente favorece la precipitación de carbonatos y la dolomitización, 
ya que al descender el agua se calienta, mientras que el fl ujo ascendente favorece la disolución 
de carbonatos y la dedolomitización, ya que al ascender el agua se enfría.

Infl uencia de la presión en la diagénesis de enterramiento

La presión infl uye en la diagénesis de enterramiento de varias formas: 1) la solubilidad de 
los minerales aumenta con la presión; 2) las rocas se compactan porque la presión efectiva 
aumenta, y 3) el agua intersticial puede fl uir en respuesta a gradientes de sobrepresión.

Aparte de las presiones dirigidas de origen tectónico, una roca enterrada está sometida a 
dos tipos de presiones: 1) presión litostática, que es debida al peso de las rocas y fl uidos su-
prayacentes, es máxima en la vertical y se transmite a través de los contactos intergranulares; 
2) presión de fl uidos, que es la ejercida por el fl uido intersticial (normalmente agua). Se de-
nomina presión efectiva a la que realmente soportan los contactos intergranulares. La presión 
efectiva es menor que la presión litostática, ya que la presión de fl uidos, al ser igual en todas 
las direcciones, tiene también una componente vertical que contrarresta en parte a la presión 
litostática. Por tanto la presión efectiva, que es la que realmente controla la compactación, se 
obtiene restando la presión de fl uidos de la presión litostática.

En una roca enterrada a una profundidad determinada, la presión de fl uidos será hidros-
tática si se debe exclusivamente al peso ejercido por la columna de agua comprendida entre 
esa profundidad y el nivel freático o nivel del mar. Que una formación esté a presión hidros-
tática signifi ca que sus fl uidos tienen una comunicación relativamente buena con la superfi cie, 
y que los fl uidos que se expulsen por compactación puedan migrar libremente fuera de la 
formación. Ahora bien, en muchas formaciones enterradas la presión de fl uidos es superior a 
la hidrostática. En este caso, se dice que tales formaciones tienen sobrepresión. Esto sucede en 
formaciones que o bien son de baja permeabilidad o bien están confi nadas por rocas imper-
meables. En estos casos, al aumentar la presión litostática durante el enterramiento los fl uidos 
no pueden expulsarse fácilmente, causando un aumento anormal de la presión de fl uidos. En 
la práctica, la presión de fl uidos sólo puede aumentar hasta un cierto límite, marcado por la 
resistencia mecánica de la roca. Cuando se alcanza ese límite, las rocas se rompen (por hidro-
fracturación), permitiendo el escape de fl uidos y la consiguiente disminución de presión.

La sobrepresión es importante en la diagénesis por dos motivos: retarda la compactación, 
y controla el fl ujo potencial de los fl uidos profundos y el consiguiente transporte de masa y 
calor: 1) en rocas sobrepresionadas, la porosidad puede ser mayor de la que tendrían si su 
presión fuese hidrostática. Esto se debe a que, a igual profundidad, en rocas sobrepresionadas 
la presión efectiva es menor que si estuviesen a presión hidrostática. En rocas carbonáticas, 
uno de los ejemplos mejor conocidos de este efecto es la creta cretácico-terciaria del mar del 
Norte, en el que se llegan a preservar porosidades primarias del 25 al 42% a ∼3 km de pro-
fundidad (Feazel et al., 1985); 2) en las formaciones con sobrepresión, el agua intersticial 
tiene potencial hidráulico y por tanto puede fl uir hacia zonas donde el potencial hidráulico 



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

1158

(es decir la sobrepresión) sea menor, siempre que se establezca comunicación hidráulica entre 
ellas (por ejemplo, por fracturación).

Flujo de los fl uidos intersticiales

El fl ujo de las aguas intersticiales puede suceder en respuesta a gradientes de potencial 
hidráulico y es importante en la diagénesis principalmente por dos motivos: 1) el fl ujo de agua 
es una forma muy efectiva de transportar calor, ya que el agua tiene menor conductividad 
térmica que los minerales, especialmente si es de baja salinidad. Por tanto, la advección puede 
calentar o refrigerar las rocas, y, por tanto, inducir, acelerar o retardar las reacciones químicas; 
2) el fl ujo del agua intersticial es una forma muy efectiva de transportar solutos, disolviéndo-
los en unas zonas y precipitándolos en otras, cambiando la composición química, porosidad 
y permeabilidad de las rocas.

Debido a la notable reducción general de porosidad y permeabilidad con la profundidad, 
en la diagénesis de enterramiento 1) el fl ujo del agua intersticial tiene velocidades medias re-
lativamente bajas, y 2) no se pueden mover grandes volúmenes de agua, debido a que la po-
rosidad general y por tanto el agua disponible son escasas.

En cuencas sedimentarias invertidas y emergidas el fl ujo está dominado por circulación de 
agua meteórica por topografía, limitado en profundidad por la presencia de salmueras densas. 
En profundidad, por debajo de la infl uencia de la circulación del agua meteórica debido a 
gradientes topográfi cos, el motor principal del fl ujo de los fl uidos intersticiales es la compac-
tación. El fl ujo por compactación obedece a la expulsión de fl uidos intersticiales a consecuen-
cia de la reducción general de la porosidad. El fl ujo por compactación se dirige desde el inte-
rior hacia los márgenes de las cuencas y tiene componentes tanto laterales (a través de niveles 
permeables) como ascendentes (a través de zonas de fractura) (Bjørlykke, 1994). En este régi-
men de fl ujo, y en los casos en que la densidad del agua intersticial sea constante o varíe poco, 
el potencial hidráulico en cada punto está defi nido por su sobrepresión, es decir el exceso de 
presión de fl uidos por encima del valor hidrostático teórico. En esta situación, el agua inters-
ticial tenderá a moverse hacia donde disminuya la sobrepresión.

En realidad, la densidad de los fl uidos intersticiales es variable, lo que puede inducir un 
fl ujo por gradientes de densidad: los fl uidos menos densos tienden a ascender por fl otación 
por encima de fl uidos más densos, ya que éstos son atraídos por la tierra con más fuerza. Este 
es el caso de la ascensión por fl otación de petróleo y gases, o el caso del refl ujo de salmueras 
evaporíticas comentado anteriormente. En el caso del agua, el aumento de densidad que ge-
nera su expansión térmica debería en teoría desencadenar el ascenso de las aguas intersticiales 
debido al progresivo aumento de la temperatura con la profundidad. Sin embargo, este fenó-
meno en la práctica no se produce debido por una parte a las numerosas barreras horizontales 
de permeabilidad que contienen las cuencas sedimentarias, lo que difi culta enormemente el 
fl ujo vertical, y por otra al hecho de que la salinidad en general aumenta notablemente con la 
profundidad, contrarrestando con creces la infl uencia de la temperatura en la densidad.

Composición de los fl uidos intersticiales

En la diagénesis profunda, la porosidad de las rocas normalmente contiene agua de salini-
dad variable pero también puede contener otros fl uidos, como por ejemplo petróleo, hidro-
carburos gaseosos, CO2, H2S, azufre nativo o N2. Uno de los factores que más infl uye en la 
reactividad diagenética de las aguas intersticiales es su salinidad (Hanor, 1996b), lo que en 
gran parte se debe a que la solubilidad mineral aumenta notablemente con la salinidad por 
efecto del decrecimiento en los coefi cientes de actividad de los iones disueltos. Otros fl uidos, 
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especialmente el CO2 y H2S, son también especialmente reactivos y su generación in situ o 
migración puede inducir importantes reacciones diagenéticas.

La composición de las aguas intersticiales profundas depende de la salinidad: el anión do-
minante es el cloro, excepto en aguas de baja salinidad donde hay una contribución de otros 
aniones como en bicarbonato o el sulfato; en cuanto a los cationes, domina el sodio a salini-
dades moderadas y el calcio a altas salinidades, aumentando también el contenido en estroncio 
con la salinidad (Collins, 1975; Hanor, 1987 y 1994).

La salinidad de las aguas intersticiales profundas normalmente aumenta con la profundi-
dad: las aguas profundas son típicamente salmueras muy concentradas que pueden sobrepasar 
el 28% en peso de solutos disueltos (Hanor, 1987 y 1994). Esta alta salinidad es paradójica, 
ya que, teniendo en cuenta que los ambientes deposicionales de la mayoría de las rocas sedi-
mentarias son marinos o fl uvio-deltaicos, las aguas connatas deberían ser marinas, dulces o 
salobres. Dos mecanismos pueden explicar la alta salinidad de las aguas profundas: disolución 
de halitas en profundidad y refl ujo de salmueras residuales evaporíticas (Hanor, 1994; Hanor 
y McIntosh, 2006 y 2007). Estos dos mecanismos explican satisfactoriamente la alta salinidad 
de las salmueras profundas pero no la composición catiónica de las aguas más salinas: la diso-
lución de halita produce cloruro sódico, no cloruro cálcico, y la evaporación del agua del mar 
produce salmueras de tipo Cl-SO4-Mg-K-Na en lugar de Cl-Ca. Esta paradoja se ha explicado 
de dos formas, no mutuamente incompatibles: 1) las salmueras originales se han modifi cado 
por interacción agua-roca (dolomitización, albitización, cementación...) (Carpenter, 1979; Ha-
nor y McIntosh, 2006), y 2) las salmueras profundas de tipo Cl-Ca pueden representar en 
parte salmueras residuales generadas por evaporación de agua del mar en períodos en los que 
el agua del mar era directamente rica en CaCl2 (Lowenstein et al., 2003; Gleeson y Turner, 
2007)

Diagénesis de enterramiento de la materia orgánica

La generación de hidrocarburos, CO2 y otros gases por maduración térmica de la materia 
orgánica es uno de los procesos que más infl uye en la diagénesis de enterramiento de las ro-
cas carbonáticas. Ejemplos de esta infl uencia son: 1) la generación de hidrocarburos en rocas 
madre, lo que puede producir sobrepresión y por tanto inducir fl ujo; 2) la migración de hi-
drocarburos a la porosidad de una roca, lo que puede inhibir su cementación (ver más ade-
lante), o 3) la oxidación de los hidrocarburos a CO2 a altas temperaturas por reducción de 
sulfato (ver más abajo). El CO2 generado por oxidación de hidrocarburos o por descarboxi-
lación de materia orgánica tiene una gran infl uencia en la diagénesis de los carbonatos: la 
adición de CO2 al sistema agua-roca puede producir la disolución de carbonatos o bien su 
precipitación, esto último en los casos en que el pH esté regulado por mecanismos que no 
sean la disolución de carbonatos, como por ejemplo reacciones entre aluminosilicatos (Hut-
cheon et al., 1993).

Las rocas ricas en materia orgánica capaces de generar en su enterramiento grandes canti-
dades de hidrocarburos (rocas madre) pueden ser tanto siliciclásticas como carbonáticas (Pa-
lacas, 1984). En ambos casos suele tratarse de pizarras (shales en inglés), es decir lutitas (sili-
ciclásticas, calciclásticas o mixtas) con fi sibilidad, más o menos bituminosas. En estas pizarras, 
la fi sibilidad se debe normalmente a la preservación de la laminación deposicional, ya que 
suelen sedimentarse en ambientes anóxicos caracterizados por la escasez de bioturbación. En 
España hay varios ejemplos de rocas madre carbonáticas o mixtas que han generado petróleo 
en su historia de enterramiento, entre las que están las pizarras negras liásicas de la cuenca 
Vasco-cantábrica (Quesada et al., 1997), la Formación Armancies del Eoceno surpirenaico 
(Permanyer et al., 1988) o la Formación Ascla del Maestrazgo oriental (Rossi et al., 2001a).
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Durante el enterramiento somero, la materia orgánica contenida inicialmente en los sedi-
mentos y que no haya desaparecido por descomposición aerobia, tiende a metabolizarse por 
microbios anaerobios. En ausencia de oxígeno, estos microbios pueden usar varios agentes 
(NO3–, Mn4+, Fe3+, SO4

2–...) para oxidar la materia orgánica a CO2 (Coleman, 1985). Cuando 
cesa la descomposición microbiana (por agotamiento de los agentes oxidantes o de los com-
puestos metabolizables, o por aumento de temperatura) la materia orgánica remanente se ha 
transformado en parte en kerógeno. El kerógeno está formado por partículas sólidas, insolubles 
en disolventes orgánicos, cuyo origen en algunos casos puede reconocerse al microscopio (es-
poras, algas, fragmentos de plantas superiores...). El kerógeno está formado por polímeros de 
gran peso molecular y su composición varía según el origen inicial de la materia orgánica, 
aunque normalmente es rico en lignina y lípidos por ser estos compuestos relativamente más 
resistentes a la degradación microbiana. Además de kerógeno, en la diagénesis temprana y de 
enterramiento somero se produce bitumen, un material sólido o semisólido que ocupa los 
poros y está formado por lípidos y otros compuestos solubles en disolventes orgánicos, que 
pueden transformarse directamente en petróleo a temperaturas relativamente bajas (Speight, 
2006). Los geoquímicos orgánicos hablan incorrectamente de «diagénesis» para referirse sólo 
a los procesos diagenéticos tempranos y de enterramiento somero que transforman la materia 
orgánica sedimentaria en kerógeno y bitumen. El término «bitumen» es ambiguo, ya que se 
aplica también para designar los hidrocarburos sólidos o semisólidos presentes en poros de 
rocas almacén, con independencia de su grado de solubilidad (Speight, 2006).

El kerógeno es inherentemente metaestable y durante la diagénesis enterramiento tiende a 
transformarse en las fases estables correspondientes, es decir agua, CO2, CH4, H2S, y grafi to. 
Esta transformación se denomina «maduración», y consiste en una serie de reacciones que 
suponen la pérdida de hidrógeno (en forma de hidrocarburos y H2O) y oxígeno (en forma de 
CO2 y H2O) del kerógeno y su progresiva transformación en compuestos cada vez más ricos 
en carbono. La maduración se inicia entre unos 50 a 60 °C y su grado aumenta al aumentar 
la exposición del kerógeno al tiempo, temperatura y presión (Tissot y Welte, 1984; Hunt, 
1996). La «catagénesis» se refi ere a las reacciones de maduración que suceden entre ∼50 °C y 
∼150 °C, e incluyen la generación hidrocarburos líquidos y gaseosos; la «metagénesis» se refi e-
re a las reacciones de maduración que a suceden a más de ∼150 °C, que consisten esencial-
mente en la producción de metano por craqueo de los hidrocarburos previamente formados 
y de otras moléculas orgánicas (Peters et al., 2005). Los kerógenos ricos en hidrógeno (los que 
proceden de ceras de algas, cutículas de hojas, resinas...) al calentarse producen esencialmente 
petróleo. Los kerógenos ricos en lignina (por ejemplo, los que proceden de restos de madera) 
al calentarse generan esencialmente CO2 y CH4 y acaban convirtiéndose en carbón o incluso 
en grafi to. En estos kerógenos abunda la vitrinita, que se forma a partir de la lignina y celu-
losa presentes en las paredes celulares de plantas terrestres.

Las primeras fases del proceso de maduración de los diferentes tipos de kerógenos se sue-
len caracterizar por el dominio de reacciones de descarboxilación térmica, que supone la ge-
neración de CO2 a partir de grupos carboxílicos, especialmente si el kerógeno es rico en lig-
nina. A medida que el proceso de maduración progresa, la vitrinita tiende a convertirse en 
grafi to por aromatización (aumento en la proporción de anillos aromáticos en su estructura), 
pérdida de oxígeno en forma de CO2 y pérdida de hidrógeno en forma de metano (Peters et 
al., 2005). Esta transformación está acompañada por un aumento en la refl ectividad (el brillo) 
debido a que la estructura se va pareciendo más a la del grafi to, que debe su alto brillo (refl e-
ja el 11-15% de la luz incidente) a estar formado por capas de anillos de carbono. Aunque se 
trata de reacciones independientes, se ha calibrado de forma empírica que los kerógenos ricos 
en hidrógeno generan petróleo cuando la refl ectividad de la vitrinita («Ro») se sitúa entre 
∼0,55% y ∼0,8%, a lo que se denomina «ventana del petróleo». Con valores de refl ectividad 
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de la vitrinita superiores al 0,8%, el kerógeno empieza a producir hidrocarburos gaseosos pro-
gresivamente más ricos en CH4 a medida que aumenta el grado de madurez térmica. El lími-
te superior de la ventana del gas coincide con valores de refl ectividad de la vitrinita en torno 
a 2,5-3%, lo que supone a efectos prácticos el inicio del metamorfi smo.

Reacciones en minerales arcillosos

Las reacciones de los minerales arcillosos infl uyen en la diagénesis de las rocas carbonáticas. 
Por una parte, las rocas carbonáticas pueden contener minerales arcillosos en abundancia, 
denominándose en este caso calizas margosas y margas. Además, las rocas carbonáticas están 
normalmente interestratifi cadas con rocas arcillosas, ya que éstas constituyen casi el 70% de 
todas las rocas de origen sedimentario (Blatt y Tracy, 1996). Por tanto, una parte importante 
del agua intersticial que contienen los carbonatos durante el enterramiento procede de las 
lutitas (siliciclásticas o margas) intercaladas.

La reacción más importante que sufren las lutitas durante la diagénesis de enterramiento 
es la illitización de las esmectitas, que comienza a ∼70-100 °C (Cuadros, 2006) y se acelera al 
aumentar la temperatura. Esta reacción libera agua, cationes (Na+, Ca2+, Mg2+, Fe2+) y sílice, 
que pueden exportarse a las rocas carbonáticas adyacentes e inducir reacciones diagenéticas 
(cementación, dolomitización...) e infl uir en la composición química de los carbonatos auti-
génicos (por ejemplo, aumentando su contenido en Fe2+). La reacción supone la desaparición 
de la esmectita a favor de la illita y el aumento de la proporción de illita en los interestratifi -
cados illita-esmectita (Hower et al., 1976; Boles, 2003; Cuadros, 2006), según la siguiente 
reacción general: esmectita + K+ ⇒ illita + Na+ + Ca2+ + Mg2+ + Fe2+ + SiO2 + H2O (Boles y 
Franks, 1979). Como la illitización consume K+, la reacción también depende de la disponi-
bilidad de este catión, que puede proceder de la hidrólisis del feldespato potásico contenido 
en las lutitas (Hower et al., 1976; Berger et al., 1999) o de aguas intersticiales ricas en K+ 
contenidas en rocas permeables adyacentes (Berger et al., 1999). En este caso, el K+ puede 
proceder de la hidrólisis de feldespatos en areniscas o bien de salmueras residuales evaporíticas 
(Bottomleya y Clark, 2004) contenidas en areniscas o carbonatos.

La cementación durante el enterramiento

Junto con la compactación química, la cementación de enterramiento o «profunda» es la 
principal responsable de que las rocas carbonáticas que han sufrido diagénesis de enterramien-
to tengan típicamente porosidades tan bajas (fi gura 21.3).

Una de las pocas excepciones a la fuerte tendencia que tienen los carbonatos al enterrarse 
a la cementación es su inhibición por hidrocarburos. Esto puede suceder si la porosidad de 
una roca se rellena por petróleo o gas relativamente pronto en su historia de enterramiento, 
especialmente en los casos en que la saturación en hidrocarburo sea alta y éste tienda a ser la 
fase mojante, ya que las reacciones de disolución y precipitación mineral suceden en el agua. 
La inhibición de la cementación por emplazamiento de hidrocarburos es la causa de numero-
sas anomalías positivas de porosidad observadas en el subsuelo, tanto en rocas siliciclásticas 
(Rossi et al., 2003) como en carbonatos (Neilson et al.,1998; Heasley et al., 2000; Heydari, 
2003), que son más propensos a este fenómeno debido a la mayor tendencia de la calcita y 
dolomita a ser mojados por el petróleo (Barclay y Worden, 2000).

Debido a las temperaturas relativamente altas, los cementos precipitados en el enterramien-
to tienden a excluir fases metaestables, y en el caso de las rocas carbonáticas están formados 
fundamentalmente por calcita de bajo contenido en magnesio y dolomita, esta última normal-
mente barroca. Otros minerales que pueden aparecer como cementos profundos son los sul-
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fatos (anhidrita, barita y celestina), sulfuros (pirita, marcasita, esfalerita, galena...) o silicatos 
(cuarzo, kaolín, feldespatos...) entre otros.

La diagénesis profunda se caracteriza por el estado general de equilibrio entre las superfi cies 
de los minerales y el agua intersticial. No es cierto que las aguas profundas estén generalmen-
te sobresaturadas en minerales carbonáticos (Moore, 2001). Si fuese así, precipitarían inme-
diatamente carbonatos para restablecer el equilibrio, dadas las altas velocidades de precipitación 
de los minerales carbonáticos a las temperaturas propias del enterramiento profundo. Por lo 
tanto, si en la diagénesis de enterramiento se produce un cambio en las condiciones de tem-
peratura, presión o composición de fl uidos que induzca sobresaturación, el sistema agua-roca 
responde inmediatamente mediante cementación para restablecer el equilibrio.

El origen principal de los cementos calcíticos profundos es la compactación química (Ba-
thurst, 1987 y 1995; Moore, 2001; Dickson et al., 2001; Heydari, 2003; Ehrenberg, 2006): 
en la proximidad de los estilolitos se generan iones CO3

2– y Ca2+ por disolución in situ, ya que 
la solubilidad de la calcita es proporcional a la presión. Por tanto, la concentración de esos 
iones disminuye a medida que nos alejemos de los estilolitos. Este gradiente de concentración 
desencadena un transporte por difusión hacia las zonas donde la presión efectiva, y por tanto 
la concentración de iones CO3

2– y Ca2+, sea menor, causando en estas zonas sobresaturación 
en calcita y por tanto cementación. De esta forma se produce la cementación generalizada de 
la porosidad primaria o secundaria adyacente a los estilolitos, y de las microfracturas extensio-
nales perpendiculares a los estilolitos que se suelen generar bajo el mismo campo de esfuerzos.

Otros mecanismos que pueden provocar supersaturación en carbonatos durante el en-
terramiento, y por tanto la precipitación de cementos, son: 1) el calentamiento, por  subsidencia 
o por fl ujo descendente de aguas intersticiales; 2) el descenso de presión y la desgasifi cación 
de CO2 asociada a un fl ujo ascendente de aguas intersticiales; 3) las reacciones químicas que 
supongan la liberación de cationes (Ca2+, Mg2+...: disolución de anhidrita, illitización de es-
mectita...) o aniones (HCO3

-: oxidación de hidrocarburos, descarboxilación de materia orgá-
nica...), o 4) los procesos de mezcla de aguas, especialmente relevantes en el caso de la cemen-
tación por sulfuros.

El fl ujo descendente del agua intersticial favorece la cementación, ya que al descender el 
agua se calienta y por tanto disminuye la solubilidad de los carbonatos y de los sulfatos de 
calcio y estroncio. Aunque el fl ujo descendente puede obedecer a gradientes de sobrepresión, 
normalmente se debe a gradientes de densidad, como en el caso del refl ujo de salmueras resi-
duales que pueden inducir la precipitación de cementos hidrofrígidos de dolomita barroca 
(Dickson et al., 2001) y anhidrita (Jones y Xiao, 2005).

El criterio principal para diagnosticar que un cemento precipitó en la diagénesis de en-
terramiento es su posición en la secuencia paragenética. En calcarenitas, los cementos de 
 enterramiento postdatan la compactación mecánica (fi gura 21.15), ya que ésta sucede duran-
te los primeros cientos de metros de enterramiento. Como los cementos de enterramiento 
precipitan a temperaturas relativamente altas (>∼50 °C), pueden preservar asociaciones de in-
clusiones acuosas bifásicas con relaciones líquido/vapor constantes (Goldstein y Reynolds, 
2001) y en casos inclusiones de hidrocarburos (fi gura 21.5).

En muchos casos los cementos de calcita de enterramiento son ferrosos (FeCO3: 0,3-5% 
mol.) debido a que las aguas intersticiales profundas son típicamente reductoras (Hanor, 1994) 
y además pueden contener Fe2+ disuelto. Este catión normalmente procede de la reducción de 
Fe3+ (presente en goethita o hematites detríticas o diagenéticas tempranas) por reacción con 
agentes reductores (normalmente compuestos orgánicos). Debido a que el coefi ciente de dis-
tribución del Fe2+ en la calcita es muy superior a la unidad (Veizer, 1983), la relación Fe/Ca 
de una calcita es mucho mayor que la del agua de la que precipita. Por tanto, para que formen 
cementos de calcita ferrosa el contenido en Fe2+ de las aguas intersticiales no tiene que ser muy 
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alto. De hecho, si el contenido en Fe2+ del 
agua es muy alto en lugar de calcita podría 
formarse siderita.

Los cementos de calcita de enterramien-
to típicamente contienen Mn2+ (> 100 ppm), 
cuyo origen es análogo al del Fe2+. El coefi -
ciente de distribución del Mn2+ es relativa-
mente grande y muy superior a la del Fe2+ 
(Veizer, 1983), por eso las calcitas pueden 
incorporar cantidades apreciables de Mn2+ a 
pesar de que la concentración de este catión 
en el agua sea baja. Como el manganeso es 
el principal activador de la cátodoluminis-
cencia en calcitas, y el hierro su principal 
inhibidor, las calcitas de enterramiento tie-
nen típicamente una luminiscencia mate 
(Machel y Burton, 1991) (fi guras 21.15 y 
21.30; lámina 21.2).

La composición isotópica no es un crite-
rio fi able para diagnosticar el origen diage-
nético profundo de un cemento calcítico. De 
forma similar a muchos cementos meteóri-
cos, los cementos de enterramiento suelen 
tener una composición isotópica en carbono 
variable, refl ejando la contribución de dos 
fuentes de carbonato (Lohmann, 1988): 1) 
el procedente de la disolución de la propia 
roca, normalmente por presión, lo que causa 
que los valores de d13C de los cementos sean 
muy similares a los de la roca (ver, por ejem-
plo, Dickson et al., 2001), y 2) el proceden-
te de la oxidación de carbono orgánico, iso-
tópicamente muy ligero (normalmente 
hidrocarburos en el caso de la diagénesis pro-
funda), lo que causa que los cementos resul-
tantes tengan valores de d13C muy negativos. 
En el caso del oxígeno, tanto en los cementos 
meteóricos como en los de enterramiento los 
valores de d18O son relativamente constantes 
(Lohmann, 1988). Sin embargo, compara-
dos con los meteóricos los cementos de en-

terramiento suelen refl ejar un empobrecimiento progresivo en O18, debido a que el fracciona-
miento isotópico disminuye a ir aumentando la temperatura. No obstante, el valor de d18O de 
un cemento profundo precipitado a alta temperatura a partir de una salmuera evaporítica resi-
dual (d18O positivo) puede ser prácticamente idéntico al de un cemento precipitado a baja 
temperatura a partir de aguas meteóricas típicas (d18O negativo) (Dickson et al., 2001). Este 
hecho refl eja la incertidumbre inherente en la interpretación del d18O en los minerales, ya que 
su valor depende tanto la temperatura como de la composición isotópica del agua de precipita-
ción.

Figura 21.30. Imágenes de CL de cementos de calcita de enterramiento. Estas cal-
citas presentan una cátodoluminiscencia naranja mate, revelando una combinación 
de zonados concéntricos y sectoriales. Las calcitas están asociadas a cementos de 
kaolín (K, fl echa) y contienen inclusiones primarias de petróleo y agua (no observables 
a esta escala), estas últimas bifásicas y con relaciones agua/vapor constantes. En 
«A», queda porosidad remanente (en negro) y la secuencia paragenética (calcita no 
luminiscente, en la esquina inferior izquierda, seguida por calcita luminiscente mate) 
es compatible con una profundización.
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Cementos de anhidrita y celestina en la diagénesis de enterramiento

En rocas carbonáticas, la anhidrita es probablemente el cemento no carbonático más abun-
dante producido en la diagénesis de enterramiento (Heydari y Moore 1989; Heydari, 1997; 
Machel, 2005; etc.). La solubilidad de la anhidrita aumenta con la presión y desciende al au-
mentar la temperatura. Por tanto, el simple calentamiento del agua marina (por subsidencia 
o fl ujo descendente) puede inducir sobresaturación y la consiguiente precipitación de anhidri-
ta. También se pueden formar cementos de anhidrita si el fl ujo de aguas intersticiales produce 
mezcla de un agua rica en SO4

2– con otra rica en Ca2+, y en los casos en que, sin necesidad de 
fl ujo, una reacción química libere Ca2+ a un agua inicialmente en equilibrio con la anhidrita. 
El refl ujo descendente de salmueras residuales producidas por evaporación de agua marina es 
un mecanismo muy efectivo para producir abundantes cementos de anhidrita (Jones y Xiao, 
2005), ya que la dolomitización asociada aumenta la aCa2+, induciendo así sobresaturación en 
anhidrita. Este mecanismo requiere que las salmueras sean inicialmente ricas en SO4

2–, lo que 
normalmente requiere un origen por evaporación de aguas marinas ricas en MgSO4, es decir 
aguas marinas neógenas, carboníferas, o permotriásicas (Lowenstein et al., 2001) que no hayan 
perdido su sulfato por reducción a sulfuro. Otro mecanismo para formar cementos de anhi-
drita es el fl ujo descendente de salmueras en equilibrio con anhidrita, lo que por un simple 
efecto de calentamiento puede resultar en precipitación (Jones y Xiao, 2005). Finalmente, 
puede inducirse la precipitación de cementos de anhidrita en los casos en que se produzca el 
fl ujo de aguas intersticiales causado por liberación episódica de sobrepresión.

Los cementos y reemplazamientos de celestina precipitados en la diagénesis el enterramien-
to son comunes en carbonatos costeros asociados a evaporitas (Taberner et al., 2002) y en casos 
forman yacimientos de interés económico. Como la celestina tiene una solubilidad relativa-
mente baja, pero a la vez la barita es mucho más insoluble que la celestina, la formación de 
esos yacimientos normalmente requiere la mezcla de un agua rica en SO4

2– y pobre en Sr2+ con 
un agua rica en Sr2+ y pobre en Ba2+ (Hanor, 2004). El candidato más obvio para el segundo 
tipo de agua lo constituyen las salmueras hipersalinas profundas, que suelen estar enriquecidas 
en Sr2+ por interacción con carbonatos (dolomitización...) o siliciclásticos (albitización...), y 
pueden tener sufi ciente sulfato como para mantener baja la actividad del Ba2+ (por precipitación 
de barita) (Hanor, 2004). En cuanto al agua rica en SO4

2–, puede tratarse de aguas que hayan 
disuelto evaporitas o de salmueras residuales que hayan interaccionado poco con las rocas.

Reducción termoquímica del sulfato

En una disolución acuosa, la coexistencia de compuestos orgánicos (agentes reductores), y 
sulfato (con azufre en su estado más oxidado, S6+) es termodinámicamente inestable incluso a 
temperaturas superfi ciales (Cross et al., 2004). Por tanto, en estos casos debería producirse una 
reacción de transferencia de electrones que resultase en la reducción del sulfato a sulfuro (H2S, 
HS–) y la oxidación del carbono orgánico a carbono inorgánico (CO2, HCO3

–). Como los en-
laces azufre-oxígeno en el ión sulfato son relativamente fuertes, su ruptura requiere altas ener-
gías de activación (Bildstein et al., 2001; Cross et al., 2004). Esta es la causa de que la reacción 
sólo suceda espontáneamente por encima de 120-140 °C, hablándose en este caso de reducción 
termoquímica (Worden et al., 1995; Heydari, 1997; Nöth, 1997; Machel, 2001). A tempera-
turas menores, la reacción puede suceder encimáticamente por la acción de microbios sulfato-
reductores, que en ausencia de otros oxidantes más efi caces (O2, Mn4+, Fe3+...) usan el sulfato 
para oxidar materia orgánica. Aunque algunas bacterias pueden reducir el sulfato a temperatu-
ras de hasta 110 °C, la mayor parte de los microbios sulfato-reductores sólo son activos por 
debajo de ∼60-80 °C (Machel, 2001). Por tanto, a temperaturas mayores de 60-80 °C y me-
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nores de 120-140 °C los compuestos orgánicos y el sulfato pueden coexistir de forma metaes-
table, como se observa en muchos almacenes de petróleo (ver, por ejemplo, Rossi et al., 2002a).

Debido a que sólo sucede a más de 120-140 °C, la sulfato-reducción termoquímica es un 
proceso diagenético de enterramiento profundo, coincidente a grandes rasgos con la ventana 
del gas (Ro > ∼1,3; Nöth, 1997; Machel, 2001). La sulfato-reducción termoquímica requiere 
rocas porosas cuya agua intersticial contenga compuestos orgánicos reactivos y sulfatos disuel-
tos. En condiciones de enterramiento profundo, la única fuente de compuestos orgánicos 
reactivos es el petróleo o gas, que puede acumularse en trampas formadas por rocas porosas y 
permeables (rocas almacén) selladas por rocas de baja permeabilidad. En los poros de las rocas 
almacén, la fase acuosa que coexiste con el petróleo o gas contiene hidrocarburos disueltos y 
también puede contener sulfato, especialmente si la roca contiene anhidrita (por ejemplo, en 
cementos nodulares). En estos casos, si la temperatura sobrepasa los 120-140 °C se podrá 
producir reducción termoquímica del sulfato disuelto, con la consiguiente producción de H2S 
y CO2 in situ. Debido a las posibles limitaciones para el transporte de reactivos por difusión, 
las zonas de transición petróleo-agua o gas-agua, localizadas en la base de las columnas de 
hidrocarburo en contacto con el acuífero, son los lugares más favorables para la sulfato-reduc-
ción termoquímica.

La reacción de sulfato-reducción termoquímica tiene lugar mediante una serie de pasos 
intermedios que incluyen 1) la generación de azufre elemental, por reacción de H2S con sulfa-
to, y 2) la oxidación de hidrocarburos por el azufre elemental, que se reduce a H2S (Nöth, 
1997). Se trata pues de una reacción autocatalítica, en la que el H2S es a la vez un catalizador 
y un producto, que para iniciarse requiere la presencia previa de H2S (Nöth, 1997; Machel, 
2001). Este H2S puede proceder del craqueo térmico de compuestos de petróleo ricos en azu-
fre o del equilibrio con piritas pre-existentes (formadas por sulfato reducción microbiana). El 
H2S generado en la reacción puede reaccionar también con hidrocarburos saturados, produ-
ciendo hidrocarburos con azufre (como por ejemplo asfaltenos, que pueden precipitar como 
bitumen), y azufre elemental, que a su vez podrá emplearse en la producción de más H2S por 
reacción con hidrocarburos (Machel 2001). Ignorando los pasos intermedios, la reacción gene-
ral de reducción termoquímica del sulfato por hidrocarburos es: hidrocarburos + SO4 ⇒ hi-
drocarburos alterados + bitumen + (H2S, HS–) + (CO2, HCO3

–) + H2O + calor (Machel, 2001).
La reducción termoquímica de sulfatos por hidrocarburos es la causa principal de las acu-

mulaciones de H2S en zonas profundas de cuencas sedimentarias. Debido a su alta solubilidad, 
el H2S producido por reducción termoquímica se disolverá inicialmente en el agua intersticial. 
Si el agua contiene Fe2+ Zn2+ o Pb2+, lo que sucede en ciertas salmueras profundas, se producirá 
precipitación de sulfuros de estos metales debido a su baja solubilidad. Si por el contrario el agua 
no contiene Fe2+ Zn2+ o Pb2+, el H2S continuará disolviéndose en el agua hasta que se alcance la 
saturación y la consiguiente liberación de H2S gas. Este gas podrá acumularse en la trampa que 
inicialmente contenía los hidrocarburos, que tenderán a desplazarse o a destruirse por completo 
si hay sulfato de sobra (Heydari, 1997). El gas H2S puede escapar de la trampa y ascender a 
niveles superiores, o puede migrar disuelto en las aguas intersticiales por difusión o advección, 
lo que tiene implicaciones en la génesis de los yacimientos diagenéticos de sulfuros en carbona-
tos. Las acumulaciones conocidas de H2S están casi invariablemente en rocas carbonáticas (nor-
malmente dolomías) que inicialmente contenían petróleo o gas y anhidrita. En areniscas prácti-
camente no existen acumulaciones de H2S debido a la mayor disponibilidad inicial de hierro, 
causando que el H2S producido precipite en forma de pirita (Machel, 2001; Worden et al., 2003).

La reducción termoquímica del sulfato favorece la precipitación de calcita, ya que: 1) se 
producen iones bicarbonato por oxidación de los hidrocarburos; 2) la disolución de anhidrita 
produce un aumento en la actividad del Ca2+, induciendo sobresaturación en calcita, y 3) es 
posible que la actividad del ión carbonato aumente, contribuyendo aún más a la sobresatura-



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

1166

ción, debido a que en su conjunto la reacción de reducción termoquímica del sulfato puede 
suponer un aumento neto en la alcalinidad (Nöth, 1997). La precipitación de carbonatos no 
se favorece si el H2S se emplea en la precipitación de sulfuros, ya que este proceso genera 
acidez (p. ej., H2S + Zn2+ ⇒ ZnS + 2H+). La calcita precipitada a consecuencia de reducción 
termoquímica del sulfato típicamente reemplaza anhidrita (Machel 2001; Worden et al., 1995; 
Heydari y Moore, 1989), ya que la disolución de ésta suele ser fuente del sulfato. Si el hidro-
carburo que se oxida es el metano, la reacción neta es: CaSO4 + CH4 ⇒ H2S + CaCO3 + H2O 
(Bildstein et al., 2001).

En dolomías exclusivamente, la reducción termoquímica del sulfato puede causar cemen-
tación por dolomita, típicamente con textura barroca (Machel, 1987). La precipitación de 
dolomita no se favorece en los casos en que el sulfato proceda de la disolución de anhidrita, 
ya que esto que aumenta la relación aCa2+/aMg2+ del agua. Alternativamente, el sulfato puede 
proceder de aguas intersticiales ricas en sulfato.

Cementos de sulfuros, barita y fl uorita

Los cementos de sulfuros (esfalerita, galena, pirita, marcasita), barita y fl uorita son relati-
vamente comunes en carbonatos que han sufrido diagénesis de enterramiento. Estos cementos 
suelen postdatar eventos de fracturación y/o disolución tardía, normalmente están asociados 
a cementos de dolomita barroca y calcita y en casos también de cuarzo y caolín, y en muchos 
casos presentan evidencias de precipitación en presencia de petróleo (inclusiones fl uidas, bitu-
men...) (Moore y Druckmann, 1981; Prezbindowski, 1985; Woronick y Land, 1985; Moore, 
2001; Rossi et al., 2001a; Esteban y Taberner, 2003; Benito et al., 2006; Wierzbicki et al., 
2006; Warren 2006; Salas et al., 2007). Normalmente, los cementos de sulfuros, barita y fl uo-
rita son escasos, pero en casos forman importantes yacimientos, llamados de tipo Mississippi 
Valley (MVT) por su abundancia en el Domo de Ozark en Missouri y Arkansas. En España 
se conocen en al menos tres zonas: Picos de Europa (Gómez-Fernández et al., 2000), cuenca 
vasco-cantábrica (Velasco et al., 1994) y Maestrazgo (Grandia, 2003).

Los yacimientos MVT se emplazan casi exclusivamente en dolomías, donde los sulfuros 
esencialmente cementan brechas y cuevas, reemplazando la roca caja sólo localmente (Sangster, 
1988; Kesler et al., 1994; Leach et al., 2006; Warren 2006; Gleeson y Turner, 2007). Las bre-
chas son producto del colapso de sistemas de cuevas (Sangster, 1988). Las cuevas colapsadas 
se han interpretado como meteóricas (Kesler et al., 1994) o bien como diagenéticas profundas: 
hidrotermales (Sass-Gustkiewicz et al., 1982) o por mezcla (Corbella y Ayora, 2003). Los ya-
cimientos MVT son claramente diagenéticos y carecen de relación con magmatismo. Los datos 
de inclusiones fl uidas primarias indican precipitación entre ∼75 y ∼150 °C (Sangster, 1988; 
Basuki y Spooner, 2002) a partir de salmueras muy salinas (∼16-26% en peso) dominadas por 
CaCl2 (Sangster, 1988; Hanor, 1994; Kesler et al., 1994; Basuki y Spooner, 2002). Las rela-
ciones Cl/Br indican que en la mayoría de los casos se trata de salmueras residuales producidas 
por evaporación de agua marina hasta el grado de haber precipitado halita (Luczag, 2006; 
Leach et al., 2006; Gleeson y Turner, 2007; Grandia et al., 2003), con una contribución su-
bordinada de salmueras generadas por disolución de halita (Basuki y Spooner, 2002).

El plomo y cinc necesarios para formar los yacimientos MVT procede de la interacción 
de salmueras muy salinas con rocas siliciclásticas. A más de 2-3 km de profundidad de en-
terramiento, las salmueras que suelen contener las rocas sedimentarias pueden ser muy ricas 
en plomo y cinc sólo si su salinidad es superior al ∼16% en peso, ya que por encima de este 
umbral la clorinidad es lo bastante alta como para que el plomo y cinc formen complejos 
solubles con el cloro (p. ej., ZnCl42–) (Hanor, 1996a). Además, la relativamente alta tempera-
tura (> 60°) y el bajo pH de estas salmueras contribuyen a solubilizar los metales (Hanor, 
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1996a). Si estas salmueras interaccionan con rocas siliciclásticas, especialmente red beds, pueden 
cargarse en metales, por ejemplo por solubilización de óxidos de hierro asociada a la reducción 
del Fe3+, liberándose así el plomo y cinc coprecipitados originalmente con la hematites o 
goethita (Carpenter et al., 1974; Collins, 1975; Hanor, 1987 y 2004; Warren 2000b).

El sulfuro necesario para la formación de los yacimientos MVT procede de la reducción 
termoquímica de sulfato marino por petróleo o gas, como se deduce de la composición isotó-
pica del azufre en los sulfuros (Sangster, 1988; Gleeson y Turner, 2007; Leach et al., 2006; 
Anderson y Th om, 2008) y de la estrecha relación entre yacimientos MVT y campos de pe-
tróleo observada en algunas cuencas (Kesler et al., 1994). Parece pues que la presencia tanto 
de de anhidrita o de salmueras ricas en sulfato, como de petróleo o gas son condiciones nece-
sarias para la formación estos yacimientos.

El mecanismo físico-químico responsable de la precipitación de los sulfuros en los yaci-
mientos MVT es controvertido. Partiendo de una situación de equilibrio, se pueden precipitar 
sulfuros bajando la temperatura, subiendo el pH, bajando la salinidad o mezclando dos fl uidos.

El fl ujo ascendente de una salmuera que contenga metales y sulfuro es una buena forma 
de precipitar sulfuros (Anderson, 1975), ya que al ascender al agua se enfría, tendiendo a pre-
cipitar sulfuros y a disolver carbonatos. La disolución de carbonatos eleva el pH (el ión car-
bonato es una base), lo que contribuye a precipitar sulfuros (ver, por ejemplo, Corbella et al., 
2006). Además del efecto hidrotermal, la posible mezcla de la salmuera ascendente con un 
agua de baja salinidad contribuye especialmente a la precipitación de sulfuros por un efecto 
de dilución, ya que al bajar la salinidad se desestabilizan los complejos cloro-metal, bajando 
drásticamente la solubilidad de los metales (Hanor, 1996a). Sin embargo, debido a la baja 
solubilidad general de los sulfuros, un agua no puede ser a la vez rica en metales y rica en 
sulfuros, lo que limita mucho la cantidad total de sulfuros que puede precipitar por su ascen-
so. Los balances de masa revelan que para explicar los sulfuros observados en algunas cuencas 
por este mecanismo, se requiere el movimiento de volúmenes ingentes de fl uidos (Leach et al., 
2006), algo muy poco probable a la vista de la escasez de agua disponible y la baja permeabi-
lidad general que caracteriza la diagénesis profunda.

Debido a que una misma salmuera no puede ser al mismo tiempo rica en metales y en 
sulfuro, la mayor parte de los modelos de formación de los yacimientos MVT invocan la 
mezcla de una salmuera rica en metales con un fl uido rico en H2S (Anderson, 1975; Kesler et 
al., 1994; Grandia et al., 2003; Corbella et al., 2006). Normalmente se asume que la salmue-
ra metalífera es el fl uido ascendente, que se inyecta en trampas de hidrocarburos con abun-
dante H2S (producido por reducción termoquímica) almacenados en brechas de colapso 
(Sangster, 1988; Warren, 2006). En este caso los efectos del enfriamiento y dilución de la 
salmuera metalífera también contribuyen a la precipitación de sulfuros (Leach et al., 2006). 
Estas situaciones favorecen la disolución de carbonatos por efecto del enfriamiento y mezcla 
(Corbella et al., 2006) y también por efecto de precipitación de sulfuros, ya que esta produce 
acidez (H2S+ Zn2+ ⇒ ZnS + 2H+) (Leach et al., 2006). La precipitación de cementos de car-
bonatos (por ejemplo, de dolomita barroca) puede suceder si las salmueras ascendentes son 
ricas en CO2 y el descenso de presión asociado al ascenso causa desgasifi cación (Leach et al., 
2006). Una variante del modelo de mezcla invoca el transporte en la misma salmuera de los 
metales y sulfato, que al inyectarse en una acumulación de hidrocarburos puede sufrir reduc-
ción termoquímica, con la consiguiente producción de H2S y precipitación de sulfuros. Otra 
variante invoca la mezcla de una salmuera ascendente rica en metales e hidrocarburos con un 
agua rica en sulfato, lo que, si la temperatura es adecuada, produciría la reducción termoquí-
mica del sulfato y la consiguiente precipitación de sulfuros (Anderson y Th om, 2008). Final-
mente, aunque todos los modelos comentados asumen la migración de un fl uido, es también 
posible precipitar sulfuros en los casos en que las salmueras asociadas a una acumulación de 
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hidrocarburos sean ricas en metales, y si hay sulfato disponible y la temperatura supera los 
120-140 °C se puede producir H2S por reducción termoquímica y la consiguiente precipitación 
de sulfuros in situ (Machel, 2001).

La disolución en la diagénesis de enterramiento

En general, la diagénesis de enterramiento no favorece la disolución sino la cementación 
por carbonatos, debido a la compactación química y al aumento general de la temperatura 
(Ehrenberg y Nadeau, 2005). Aún así, en la diagénesis profunda de los carbonatos localmen-
te se puede producir disolución. Entender donde y porqué se produce esta disolución «meso-
genética» es importante desde el punto de vista práctico, ya que la porosidad secundaria re-
sultante puede albergar petróleo, gases o sulfuros.

Tradicionalmente se pensaba que en los carbonatos sólo se producía porosidad secundaria, 
incluyendo cuevas kársticas, en la diagénesis meteórica (de enterramiento temprano o de emer-
sión) (Longman, 1980; Lohmann, 1988), y que por tanto su distribución en el subsuelo es-
taba ligada directamente a superfi cies de exposición subaérea. Sin embargo, ahora sabemos que 
una parte importante de la porosidad que pueden tener las rocas carbonáticas enterradas por 
debajo de 2-3 km se debe a disolución profunda, que produce desde microporos, generalmen-
te no selectivos, hasta cuevas kársticas (Moore, 2001; Esteban y Taberner, 2003; Mazzullo, 
2004; Wierzbicki et al., 2006; Salas et al., 2007). En estos casos, el origen profundo de los 
poros secundarios o cuevas está indicado porque 1) afectan (corroen) a cementos de origen 
profundo (dolomita barroca...) o 2) las primeras generaciones de cemento que los rellenan son 
de origen profundo demostrado. Estos cementos contienen en muchos casos inclusiones pri-
marias de hidrocarburos, presentan indicaciones de disolución y precipitación alternantes, y 
pueden estar formados no sólo por calcita y dolomita barroca, sino también por minerales no 
carbonáticos (dickita, cuarzo, barita, sulfuros, fl uorita...) (Druckman y Moore, 1985; Esteban 
y Taberner, 2003; Mazzullo, 2004). Los yacimientos MVT también preservan pruebas de que 
las cavidades rellenas por sulfuros son producto de disolución profunda (Sass-Gustkiewicz et 
al., 1982; Corbella y Ayora, 2003; Leach et al., 2006).

El fl ujo episódico ascendente (es decir, hidrotermal) de aguas profundas, en respuesta a 
gradientes de sobrepresión, es un buen mecanismo para producir disolución profunda en car-
bonatos (Giles, 1997), ya que: 1) las aguas al ascender se enfrían, tendiendo a subsaturarse en 
carbonatos, y 2) al ascender pueden mezclarse con otras aguas de distinta salinidad o conte-
nido en CO2, lo que puede inducir subsaturación. En yacimientos MVT, además del efecto 
hidrotermal o de mezcla (Corbella et al., 2006) la propia precipitación de sulfuros genera aci-
dez y por tanto puede inducir disolución (Anderson, 1975). Sin embargo, si este fuese el 
mecanismo dominante los sulfuros serían esencialmente reemplazantes, y no cementantes 
como se observa normalmente (Sangster, 1988; Corbella y Ayora, 2003).

Tradicionalmente, la disolución profunda de carbonatos se ha asignado a una migración 
de aguas ácidas previa a la migración de hidrocarburos, debiéndose su acidez al contenido en 
CO2 y ácidos orgánicos procedentes de la maduración de materia orgánica en rocas madre 
(Moore, 2001; Esteban y Taberner, 2003; Mazzullo, 2004; Esteban et al., 2006). Sin embargo, 
la gran capacidad que tienen las rocas para regular el pH, especialmente si contienen carbo-
natos y/o aluminosilicatos, hace poco probable que se puedan generar aguas muy ácidas en el 
subsuelo o que éstas puedan migrar distancias apreciables sin antes equilibrarse con las rocas 
(Giles 1997; Corbella y Ayora, 2003). Es cierto que las salmueras profundas son moderada-
mente ácidas (Hanor, 1994), pero no es menos cierto que normalmente están en equilibrio 
con la calcita, y que por tanto su aCa2+ tiene que ser muy alta para contrarrestar la escasa 
aCO3

2– que dicta su pH. De hecho, las salmueras profundas son típicamente muy ricas en 
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calcio. Por tanto, la migración de un agua ácida en equilibrio con la calcita no podrá producir 
disolución de calcita por efecto de su acidez, pero si por efecto de su enfriamiento o mezcla.

Finalmente, se puede producir una disolución muy efectiva de los carbonatos por ac-
ción de ácido sulfúrico, producido éste por oxidación de H2S de acuerdo con esta reacción: 
H2S + 2O2 ⇒ SO4

2- + 2H+ (Botrell et al., 2000). Este fenómeno puede suceder en los casos 
en que el SH2 producido por reducción de sulfatos (termoquímica o microbiana) migre hacia 
los márgenes de una cuenca y allí interaccione con aguas meteóricas oxidantes (Hill, 1995). 
Se trata, pues, de un proceso diagenético a caballo entre la diagénesis profunda y la meteórica. 
La disolución de carbonatos por ácido sulfúrico genera yeso/anhidrita como subproducto 
(H2SO4 + CaCO3 ⇒ CaSO4 + H2O + CO2) y puede crear ingentes redes de cuevas, como las 
mundialmente famosas cuevas de Lechuguilla y Carlsbad en las Montañas de Guadalupe, en-
tre Nuevo México y Texas (pronunciado Méjico y Tejas) (Hill, 1990 y 1995).
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XXII

Relaciones entre sedimentación y tectónica
por Alfredo Arche y José López-Gómez*

INTRODUCCIÓN

Tratar de forma exhaustiva en un único capítulo las relaciones entre sedimentación y tec-
tónica sería un trabajo imposible, pues bajo este nombre se incluyen temas tan dispares como 
los contactos entre placas, regímenes volcánicos y magmáticos, subsi dencia, evolución de aba-
nicos aluviales (o turbidíticos) con relación a sus macizos alimentadores, reología de la litos-
fera, etc.

Por ello, siendo conscientes de esta limitación, pasaremos revista a dos conceptos básicos 
que aglutinan a parte de los anteriormente citados: los mecanismos de subsidencia (fundamen-
tal en la formación de las cuencas) y acumulación de sedimentos en las mismas, y la clasifi ca-
ción y tipo de cuencas de acuerdo con los movimientos de las placas y los sedimentos asocia-
dos a dichas cuencas.

Un aspecto importante que hay que resaltar antes de empezar este capítulo es que, la re-
construcción de una cuenca con sus diferentes estados evolutivos, objetivo fi nal de los proce-
sos sedimentarios, no puede realizarse sin tener en cuenta que la evolución tectónica del área 
es una de las causas inmediatas que controlan dichos procesos, y por tanto, su resultado fi nal, 
las facies sedimentarias. Este aspecto, por sí solo, justifi caría la elaboración de los apartados 
que se escriben a continuación.

MECANISMOS INICIALES DE FORMACIÓN DE CUENCAS

La formación de una cuenca tiene siempre, en mayor o menor grado, una relación con la 
dinámica existente entre el manto superior y la litosfera en una zona más o menos próxima a 
la citada cuenca. Esto quiere decir que el mecanismo inicial de la formación de dicha cuenca 
no hemos de buscarlo en la propia cuenca puesto que difícilmente será coetáneo a la misma, 
sino que empezaría posiblemente a gestarse decenas de millones de años antes.

Si nos preguntamos dónde se forma una cuenca, tendríamos que responder por partes; 
primero, que está en relación con la dinámica en las placas litosféricas y si hay tensión, com-
presión o estabilidad en ellas o entre ellas y, segundo, ver dónde y cómo se ha generado dicho 
esfuerzo y cuánto dura. En función de esta respuesta obtendremos cómo se ha iniciado la 
cuenca, pero el tipo de cuenca y su estilo de relleno se debe ya a la interacción de diferentes 
procesos que veremos más adelante.

Los mecanismos que alteran la estabilidad de las placas litosféricas incluida la de la parte 
superior de éstas, que es donde de generan las cuencas, se inician en el límite entre la litosfe-
ra y la astenosfera o, mejor dicho, inciden en dicho límite, pero se generan en zonas más 
profundas del manto. Las dos ideas con mayor respaldo científi co sobre las primeras etapas de 

* Instituto de Geología Económica - Departamento de Estratigrafía, CSIC - UCM, Facultad de Geología, 
Universidad Complutense, 28040 Madrid, España. E-mail: aarche@geo.ucm.es; jlopez@geo.ucm.es.
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génesis de las cuencas se basan en la actividad de movimientos convectivos en el manto supe-
rior o en la tensión en el interior de las placas; en ambos casos terminan provocando subsi-
dencia mediante extensión, contracción o deformación fl exible. Los movimientos convectivos 
se forman en la parte baja del manto inferior y ascienden en forma de penachos calientes has-
ta el límite litosfera-astenosfera antes citado, a unos 100 km de profundidad, quedando con-
solidado hasta los 400 km, en el interior de esta última (Morgan, 1971; Loper, 1985; Duncan 
y Richards, 1992; Olsen y Morgan, 1995; Bott, 1995; Reston y Pérez-Gussinyé, 2007) (fi gu-
ra 22.1). La ascensión de calor puede realizarse en unos 10 m.a. (Bott, 1995) pudiendo arras-
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trar a la astenosfera dentro de la litosfera consiguiéndose isotermas que superan los 1.000 °C 
(Allen y Allen, 1990, 2005; Silver y Behn, 2008).

Cuando las placas litosféricas continentales se unen en un supercontinente único, como 
ha ocurrido, por ejemplo, a fi nales del Carbonífero y se establece una confi guración Pangea-
Pantalasa, se producen alteraciones en el régimen de temperaturas en el manto litosférico 
debido al apantallamiento térmico causado por la anómala extensión lateral de la placa litos-
férica continental única. Esta confi guración no es estable y lleva a una ruptura del supercon-
tinente en un plazo de unos 40 m.a. Existen dos alternativas para el mecanismo de esta rup-
tura: la formación de penachos calientes (hot spots) y puntos triples asociados (Morgan, 1983; 
Richards et al., 1989), asociados al emplazamiento de basaltos de plateau calientes, o bien, 
recalentamiento del manto litosféricony fusión parcial del mismo, que provoca una efusión de 
basaltos por multitud de pequeños focos de forma difusa, sin elevaciones topográfi cas impor-
tantes (Condie, 2004; Coltice et al., 2007).

La entrada de la astenosfera en la litosfera es debido también a la diferente reología que 
presentan los distintos niveles de ambas. Una vez que la litosfera se encuentra afectada por el 
material caliente ascendente reaccionará elevando la corteza por pérdida de densidad para pa-
sar posteriormente a estirarse (sufriendo tensión) y romperse, formando grabens debido a la 
tensión generada (Neugebauer, 1978; Bott, 1981; Ziegler y Cloetingh, 2004). Así tendríamos 
una cuenca generada por tensión debida a un fl ujo térmico anormal (hot spot).

La otra forma de generar tensión, y por tanto extensión y subsidencia, sin necesidad de 
fl ujo térmico, puede ser debida a esfuerzos generados en el interior de una placa cortical lle-
gando a provocar unas fracturas lineales, tensionales, que se propagan lateralmente producien-
do, igual que en el caso anterior, el adelgazamiento y fracturación de la corteza y con ello el 
ascenso pasivo del manto hacia la litosfera (McKenzie, 1978; Royden y Keen, 1980; Beaumont 
et al., 1982a, 1982b; Weinberg et al., 2007). En cualquier caso, la alteración general provoca-
da por el ascenso de material caliente y el comportamiento reológico de la corteza y el manto 
litosférico van a condicionar, principalmente, la deformación de la litosfera (Newman y Whi-
te, 1997; Ziegler y Cloetingh, 2004). Así, el diferente comportamiento reológico de la corte-
za inferior y superior (con baja y alta viscosidad respectivamente) hace que esta última pueda 
tener a su vez un comportamiento independiente.

Por otro lado, si el material caliente ascendente no puede romper la corteza por tener ésta 
una viscosidad demasiado elevada, puede, al menos, llegar a deformarla y facilitar, más ade-
lante, la rotura (Zeyen et al., 1997). En defi nitiva, el estilo o forma de romperse la corteza está 
controlado por la interacción de factores como espesor, composición, reología y resistencia de 
la litosfera (Fuchs, 1997; Reston y Pérez-Gussinyé, 2007).

Podemos decir que los dos casos anteriormente descritos constituyen básicamente los me-
canismos iniciales de la formación de una cuenca, ya que, a su vez, derivan en diferentes 
mecanismos de respuesta de la litosfera que provocan subsidencia, y una cuenca no es más 
que una zona de la superfi cie terrestre expuesta a subsidencia prolongada (Allen y Allen, 1990). 
Como veremos seguidamente, otros mecanismos de respuesta de la litosfera posteriores a la 
formación de la cuenca (como la respuesta ante la carga) pueden también provocar subsi-
dencia.

MECANISMOS DE RESPUESTA LITOSFÉRICA 
EN LA FORMACIÓN DE CUENCAS

Podemos diferenciar tres respuestas de la litosfera debidas a los esfuerzos que se concentran 
en ésta y que están relacionados con la formación de cuencas: subsidencia, elevación y, frac-
turación y separación de bordes.
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Subsidencia

Sin subsidencia no habría apenas acumulación de sedimentos, pues una vez que se erosio-
nasen por completo los relieves existentes y sus detritus rellenasen las depresiones, la superfi cie 
de la tierra quedaría toda ella a una misma cota, haciendo el transporte imposible. Sólo los 
volcanes alterarían efímeramente este estado de equilibrio; la situación descrita se daría si el 
espesor de las placas litosféricas fuese tres a cuatro veces mayor del que tienen, lo que impe-
diría de hecho el proceso de subducción generalizado y, consecuentemente, los movimientos 
divergentes y la creación de océanos y cadenas plegadas como sucede en la Luna.

Sin embargo, la corteza terrestre tiene, además de los grandes desplazamientos horizonta-
les, movimientos en la vertical que pueden alcanzar una magnitud de unos 15 km, sufi cientes 
para crear altas cadenas plegadas y depresiones en las que se pueden acumular potentes prismas 
sedimentarios.

Aunque estamos lejos de conocer las fuerzas causantes de la subsidencia en detalle, se co-
nocen en la actualidad los principales mecanismos por los que se pueden producir estas de-
formaciones. De estos mecanismos de subsidencia, dos los vimos en el apartado anterior y, 
seguidamente, los completamos con el resto de los conocidos. Este campo de las Ciencias de 
la Tierra donde coinciden Geología, Geofísica y Geomorfología están tratados de forma amplia 
en las obras de Allen (1997), Watts (2001), Fowler (2005) y Allen y Allen (2005).

Mecanismos de subsidencia

Los principales mecanismos propuestos para explicar la subsidencia son:

a) Elevación de la corteza por dilatación causada por un fl ujo anómalo de calor, seguido 
de erosión del relieve formado y creación de una cuenca por contracción al cesar el 
fl ujo térmico (fi gura 22.2a) (Sleep, 1971; Ángel y Buck, 2007; Ziegler y Cloetingh, 
2004). Este mecanismo tropieza con la difi cultad de que, para conseguir el equilibrio 
isostático en la fase intermedia como único proceso responsable, sería necesaria la 
erosión de unos 15 km de corteza, lo que es poco plausible, pero la dilatación y con-
tracción de la misma con los cambios de temperatura está comprobada. Además, 
durante las etapas de fl ujo calórico intenso en áreas pequeñas de la corteza, la expan-
sión que se produce en la misma puede inducir la fractura de amplias áreas circun-
dantes que no pueden reaccionar de forma elástica al aumento de volumen.

b) Intrusión de material básico o ultrabásico en los niveles inferiores de la corteza y pos-
terior reajuste isostático (fi gura 22.2b) (Belousov, 1960). Este meca nismo sólo está 
documentado en algunos lopolitos ultrabásicos y la subsidencia causada es muy infe-
rior a las acumulaciones de sedimentos medidas en la mayoría de las cuencas.

c) Cambios de fase en la corteza inferior, al cambiar las rocas por metamorfi smo de fases 
de eclogitas a granulitas o por transición de gabros metaestables a eclogitas estables 
(fi gura 22.2c) (Falvey, 1974; Haxby et al., 1976; Jagoutz et al., 2007). Está compro-
bado como teoría plausible sólo en la cuenca de Michigan.

d) Ajuste isostático de un graben. Al hundirse un bloque ligero por separación de los dos 
bloques vecinos, la falta de masa resultante es compensada por el aporte de sedimen-
tos que rellenaría el espacio creado (fi gura 22.2d) (Vening Meinesz, 1950). La eviden-
cia geofísica ha demostrado que no existe la cuña de material ligero hundiéndose en 
el manto más denso bajo el centro del graben, ya que es imposible isostáticamente, 
sino todo lo contrario, rocas de mayor densidad a poca profundidad bajo una corteza 
continental fracturada y adelgazada.
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e) Fracturación y extensión de placas continentales por liberación de esfuerzos existentes 
en su interior (fi gura 22.2e) (McKenzie, 1978; Cloetingh y Kooi, 1992; Ángel y Buck, 
2007). Las diversas variantes de este modelo se ajustan a los datos observados en rifts 
continentales y márgenes oceánicos.
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Figura 22.2. Diferentes mecanismos básicos que se han propuesto para explicar la subsidencia: a) dilatación 
y contracción térmica; b) reajuste isostático tras intrusión de material denso; c) reajuste isostático tras cambio 
de fase en la corteza inferior; d) reajuste isostático de un graben; e) extensión por liberación de tensiones en el 
interior de una placa continental; f) estiramiento (necking) de la corteza continental, y g) fl exión elástica de la 
corteza por carga.
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f ) Estiramiento (necking) de la corteza, lo que supone al menos un comportamiento 
viscoelástico o plástico de su parte inferior (fi gura 22.2f ) (Artemjev y Artyushkov, 
1971; Jagoutz et al., 2007). Al igual que el caso anterior, con el que comparte muchas 
características, explica la formación de rifts continentales y márgenes oceá nicos. Se 
combina con fl ujo térmico elevado.

g) Respuesta elástica a la carga de sedimentos o cabalgamientos (fi gura 22.2g) (Walcott, 
1972; Ziegler y Cloetingh, 2004). Explica correctamente la presencia de cuencas asi-
métricas al frente de cadenas plegadas (cuencas de antepaís o foreland basins) y la 
acumulación de sedimentos en los márgenes oceánicos.

De todo lo anterior y, resumiendo, se deduce que hay tres procesos con validez universal 
responsables de la aparición de subsidencia y por tanto de la formación de la mayor parte de 
las cuencas:

1. Extensión de la corteza por tensión.
2. Contracción térmica causada por el calentamiento-enfriamiento de la corteza y el 

manto (subsidencia térmica).
3. Deformación fl exible o elástica por carga.

El Tratamiento detallado de la reología de la litosfera y los procesos de transmisión del 
calor en cada uno de estos procesos excede los límites de este capítulo y se encuentran descri-
tos en las obras de Beaumont y Tankard (1987), Middleton y Wilcoks (1994), Busby e Inger-
soll (1995), Einsele (2000), Miall (2000), Allen y Allen (2005) y Keary y Vine (2006), entre 
otras.

Estos tres procesos actúan conjuntamente en cualquier cuenca, aunque no con la misma 
importancia en cada momento y sus efectos varían con el tiempo; para que se completen se 
necesitan períodos muy variables: desde unos pocos miles o algunos millones de años en el 
primero, a varias decenas de millones de años en los otros dos. En cualquier caso, la subsiden-
cia total en una cuenca sería la suma de todos los procesos que conducen a ella (fi gura 22.3a). 
Por otro lado, los procesos que derivan en subsidencia no siempre implican una extensión ya 
que algunos se manifi estan prácticamente sólo en la vertical, sin extensión horizontal, como 
veremos más adelante.

La formación y posterior evolución de las cuencas será distinta en función de la respuesta 
de la litosfera a los efectos producidos por los tres procesos arriba mencionados, y esta respues-
ta está directamente relacionada con la propia composición de la litosfera. Así, en función de 
esta composición, la respuesta dada será de características frágil-dúctil, tanto para la corteza 
como para el manto superior, proporcionando, según el caso, fracturación o deformación (fi -
gura 22.3b). De este modo, la composición litosférica determina también su propio carácter 
reológico y, por tanto, condiciona los aspectos mecánicos de la formación de las cuencas.

Antes de analizar en detalle la deformación de las capas litosféricas es importante señalar 
que toda su dinámica está controlada por las corrientes convectivas del manto y, que éstas, 
se producen por heterogeneidades de su densidad debidas a calentamiento desigual por des-
integración radioactiva de varios elementos (Turcotte y Oxbury, 1967; Richter, 1977). Las 
mayores heterogeneidades en el manto litosférico se producen cuando las placas litosféricas 
se intro ducen en su seno en las zonas de subducción (Richter y McKenzie, 1978). La hete-
rogeneidad de densidades asociada al enfriamiento de las placas litosféricas en las dorsales 
oceánicas crean una fuerza horizontal denominada «empuje de dorsal» (ridge push), pero sólo 
representa el 10% del total de los esfuerzos que mueven las placas (Conrad y Lithgow-Ber-
telloni, 2004); la fuerza dominante en la dinámica de placas es el esfuerzo descendente de las 
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placas subducidas denominado «tracción de placa» (slab pull), relacionada directamente con 
las  corrientes convectivas del manto astenosférico (Conrad y Lithgow-Bertelloni, 2002; Con-
rad et al., 2004).

Extensión por tensión

Como se ha indicado anteriormente y ahora detallamos, existen dos modelos propuestos 
para explicar la extensión de la corteza y la formación de grabens por subsidencia: fl ujo tér-
mico anormal (hot-spot) y tensiones en el interior de una placa cortical. El primer caso sería 
debido a un proceso «activo» mientras que el segundo sería «pasivo» (Neumann y Ramberg, 
1978; Morgan y Baker, 1983; Kaz’min, 1984; Olsen y Morgan, 1995; Reston y Pérez-Gussin-
yé, 2007) (fi gura 22.4). Existen casos que se pueden explicar por uno u otro mecanismo in-
distintamente. La diferencia principal es que el primer mecanismo tiene una fuente magmá-
tica activa bajo la zona en extensión y que ésta es la consecuencia de un proceso de dilatación 
por calentamiento, mientras que en la segunda la causa de extensión es una acomo dación de 
esfuerzos tectónicos, y los procesos magmáticos, una consecuencia posterior de los mismos 
(Reading, 1986).

El primer mecanismo supone que la elevación debe preceder al estiramiento, en este caso, 
se produce un extenso vulcanismo previo, fruto de la acción de un punto caliente del manto, 
una posterior elevación y estiramiento de la corteza y una fracturación radial y hundimiento 
fi nal (Bott, 1981; Negel y Buck, 2007). La evolución de zonas como la depresión Afar en 
Etiopía y el graben del Rhin se adaptan a este mecanismo (fi gura 22.4). La elevación topográ-
fi ca que precede a la ruptura puede durar decenas de millones de años, como se ha demostra-
do en el Afar (Morley, 1999; Yirgu et al., 2006; Pik et al., 2008).

La iniciación de la separación ha sido explicada de forma ligeramente diferente por Vetter 
y Meissner (1979) y Meissner y Strehlau (1982). Una pluma (hot spot) ascendente de material 
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ligero y caliente que atraviese un área de la 
corteza con gradiente vertical de viscosidades 
divergirá lateralmente al alcanzar un nivel de 
menor viscosidad, como la astenosfera y la 
corteza continental inferior.

El segundo mecanismo (McKenzie, 1978; 
Beaumont et al., 1982b) supone que la ten-
sión acumulada en el interior de una placa 
por movimientos diferenciales en sus bordes 
se puede liberar como una zona de fracturas 
lineales de distensión, que estiran la corteza 
(fi gura 22.4). El espacio creado se rellena por 
astenosfera plástica caliente que asciende pa-
sivamente. Como indican Beaumont et al. 
(1982b), hay tres posibles variantes del meca-
nismo: una, la extensión simple de la corteza 
(fi gura 22.5a), otra, el mismo tipo de exten-
sión acompañado de la intrusión de diques 
producidos por segregación de la astenosfera, 
que queda empobrecida en volátiles (fi gu-
ra 22.5b) y, otra la de una extensión variable 
con la profundidad, mayor en superfi cie y 
menor en profundidad (fi gura 22.5c).

Los dos mecanismos descritos, activo y 
pasivo, parecen hasta el momento, según la 
mayoría de los autores, los más coherentes 
para explicar la subsidencia por tensión y, por 
tanto, la posterior formación de cuencas; sin 
embargo, el mecanismo asociado a un punto 
caliente sublitosférico parece el más indicado 
a la hora de explicar el levantamiento de los 
rifts continentales actuales mientras que, el 
asociado a fuerzas en los límites de placas, pa-
rece justifi car mejor los procesos de los gran-

des rift mesozoicos, como sería el caso del mar del Norte. Hay que tener en cuenta, por otro 
lado, que estos mecanismos pueden actuar sobreimpuestos y reforzados por otros locales, como 
los esfuerzos producidos por la topografía y la distribución de la densidad respecto a la pro-
fundidad (Bott, 1995; Burbank y Anderson, 2001). Las variantes posibles de extensión en la 
corteza continental y la posible subdivisión de la misma en fragmentos autónomos separados 
por despegues horizontales se estudia en detalle en Renaut y Ashley (2002).

Hay que considerar en este apartado que el adelgazamiento de la litosfera no es siempre 
un fenómeno relacionado con la extensión-subsidencia en la forma que acabamos de ver, ya 
que, algunos mecanismos relacionados con la conducción térmica, la inyección de magmas o 
la penetración diapírica (Neugebauer, 1987; Bott, 1995; Ziegler y Cloetingh, 2004) pueden 
producir adelgazamiento litosférico y, por tanto, subsidencia, sin necesidad de extensión. Los 
motivos que hicieron pensar en estos mecanismos se basan en que la masa astenosférica inyec-
tada bajo algunos sistemas de rift modernos, como el del Este Africano, es mucho mayor que 
la que se pueda explicar exclusivamente debido a la simple extensión que pueda observarse 
desde la corteza superior.

b) Implicaciones directas en el adelgazamiento de la litosfera
en función de las causas que originan el esfuerzo

a) Origen del esfuerzo

Activo Pasivo

MohoMoho

Litosfera Litosfera

Astenosfera Astenosfera

Intrusión del manto profundo causando
anomalías en la densidad

Fuerzas de extensión producidas 
a gran distancia debido a esfuerzos
en los bordes de placa

Activo

Moho

Litosfera dVa

dVa = Ldx
dVa < Ldx (si hay enfriamiento)

dVa > Ldx

Pasivo

Moho

Litosfera

dxdx

L L

Astenosfera Astenosfera

Figura 22.4. Modelo simplifi cado de las últimas etapas de los mecanismos que 
generan el esfuerzo que provoca la ruptura continental y las implicaciones directas 
que éstos causan en el adelgazamiento de la litosfera. Modifi cado de Olsen y Mor-
gan, 1995.
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a) Extensión uniforme
o simple

b) Extensión uniforme
y segregación 
de fluidos

c) Extensión variable
con la profundidad

t

a

a

a

tc

tc

tc d

tc/

tc/

tc/ s

Astenosfera
intacta

Astenosfera
sin volátiles

Astenosfera
intacta

Corteza Manto Astenosfera

Figura 22.5. Extensión de la corteza e intrusión pasiva del manto con formación de un graben y sus variantes de 
extensión litosférica durante la ruptura de ésta o rifting. En el modelo de extensión uniforme (a) tanto la corte-
za como la litosfera son extendidas y adelgazadas por b (cantidad de extensión), al tiempo que b va variando con 
la posición, como se muestra en la parte superior de la fi gura. Siempre se produce subsidencia inicial cuando 
b > 1, al tiempo que la litosfera extendida es substituida por masa astenosférica. Una situación similar de exten-
sión de b sucede en el modelo de extensión uniforme y segregación se fl uidos (b); sin embargo, aquí, la corteza 
extendida es engrosada por basaltos llegados desde la astenosfera. En el modelo de extensión variable con la 
profundidad (c) la extensión es igualmente mediante b, y un nivel superior z que sea menor o igual que d (pro-
fundidad a la que cambia la cantidad de extensión de b a d al tiempo que la ductilidad de la litosfera) es exten-
dido mediante b, mientras que un nivel inferior que sea igual a d es extendido mediante d, como se muestra en 
la parte alta de la fi gura. d debe ser mayor o menor que el espesor inicial de la corteza (tc). Así, tc/bs es el espe-
sor fi nal de la corteza una vez que se han incorporado los fl uidos segregados. El modelo de extensión variable 
con la profundidad puede llevar consigo un levantamiento inicial en regiones donde b es pequeño, de igual modo 
que puede provocar subsidencia cuando b y d son elevados. Modifi cado de Beaumont et al., 1982a.
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Cuando el estiramiento va asociado a la subsidencia aquél se produce en un corto espacio 
de tiempo (p. ej., con una expansión de 2 cm/año se crea un rift de 100 km de ancho en 
5 m.a.) y la subsidencia inicial antes de la deposición de sedimentos se sitúa aproximadamen-
te en 2,5 km (Beaumont et al., 1982b). Esta cifra es aproximadamente igual a la profundidad 
media de las dorsales medio-oceánicas actuales, por lo que estos modelos predicen también 
con precisión el comienzo y mantenimiento de la fuente de la corteza oceánica si el proceso 
de estiramiento continúa.

En cualquiera de los casos considerados, la extensión por tensión es muy rápida desde el 
punto de vista geológico, por lo que la astenosfera asciende conservando su temperatura y 
disminuyendo su presión, en un fenómeno adiabático que provoca la fusión parcial de la frac-
ción más volátil (basáltica) cuando la corteza se adelgaza a unos 75 km y el coefi ciente de 
extensión es 1,63 (Keen, 1987). Si este material fundido migra, la subsidencia del área será 
mayor que si permanece in situ debido a la diferencia de densidades entre el basalto fundido 
y el basalto sólido y los reajustes isostáticos consiguientes.

La extensión crustal se realiza de forma diferente según el nivel de la corteza. Así, la parte 
superior, rígida, se rompe en fallas normales lístricas con giro más o menos grande de los blo-
ques afectados, lo que explica la falta de cuñas profundas de materiales ligeros bajo los grabens 
mientras que, la parte inferior, más caliente, lo hace por extensión dúctil continua.

Subsidencia térmica. Contracción causada por enfriamiento 
de la corteza y manto

El enfriamiento (después de una etapa previa de calentamiento y elevación) y la contracción 
térmica simultanea de los materiales de la corteza, se produce cuando se suprime el aporte de 
material caliente de la astenosfera o se aleja del foco caliente. Es un proceso relativamente 
lento, que decrece de forma exponencial con el tiempo, hasta que se alcanza un equilibrio al 
cabo de unos 60 m.a. (Beaumont et al., 1982a; Sleep, 1971; Reston y Gussinyé, 2007). El 
calor inicial puede ser debido a una fuente térmica similar al modelo convectivo propuesto 
para la creación de tensión en el apartado previo.

Este proceso afectará a áreas mucho más extensas que las inicialmente separadas por esti-
ramiento, y queda refl ejado en una disposición de los sedimentos en «onlap» sobre los márge-
nes de la cuenca (fi gura 22.6). Asimismo, si se produce la expansión de fondos oceánicos, los 
antiguos bordes del rift inicial se alejarán cada vez más del foco de energía calorífi ca y también 
se contraerán. El equilibrio se obtiene al cabo de unos 60-80 m.a. tras una contracción de 
aproximadamente 3-3,5 km, lo que está de acuerdo con las profundidades medias de las lla-
nuras abisales actuales.

El fl ujo de calor desde el interior de la Tierra hacia su superfi cie es continuo, como se 
demostró a principios de los años setenta al comprobarse la estrecha relación existente entre 
éste y la generación, migración y acumulación de petróleo y gas en las cuencas. Se ha llegado 
a estimar que la Tierra está perdiendo calor hacia el espacio en un valor medio de 3,1013-4,1013 
vatios desde toda su superfi cie, aunque de forma desigual en función de que se trate de una 
zona tectónicamente más o menos estable (Verhoogen, 1980). Hay dos principales fuentes de 
calor, una que asciende a través del límite de la parte alta convectiva del manto con la parte 
litosférica suprayacente mientras que, la otra, es debida a la desintegración de elementos radio-
activos como el U, Th  y K (McCulloh y Naeser, 1989; Huismans et al., 2001).

El momento de paso de un tipo de subsidencia inicial por estiramiento a otra de contrac-
ción térmica en una cuenca marina en expansión se marca por una discordancia («discordan-
cia de ruptura» de Watts, 1981) (fi gura 22.6). Si el manto litosférico, de carácter rígido, sufre 
una separación general mayor que la corteza, la disposición de los sedimentos en onlap sobre 
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el borde de la cuenca antes citada tomará una forma peculiar, similar a una «cabeza de ciervo» 
(steer’s head de White y McKenzie, 1988). A partir de la «discordancia de ruptura» la subsi-
dencia térmica se manifestará en la cuenca por actuar de forma más lenta y por abarcar una 
mayor superfi cie si comparamos con la subsidencia inicial o tectónica (fi gura 22.6). El caso 
mejor conocido de esta evolución temporal de las dos fases de extensión es probablemente el 
del Rhin, bien resumido en Bernouilli et al. (2007).

La acumulación rápida de sedimentos en una zona afectada por subsidencia térmica pro-
duce un «efecto de abrigo» (thermal blanketing de Beaumont et al., 1982b; Mareschal y Glico, 
1991) que impide la disipación rápida de la energía calorífi ca, difundiéndose lateralmente y 
reduciendo la subsidencia debida al enfriamiento hasta en 1,5 km.

El enfriamiento de la corteza depende de la distancia de la fuente calórica a la superfi cie. 
Como se realiza básicamente por conducción, las características de este tipo de fl ujo calórico 
hacen que sea proporcional al cuadrado de la distancia citada (Morgan y Ramberg, 1987). Por 
tanto, las perturbaciones superfi ciales como las cámaras magmáticas crustales se enfriarán an-
tes y tendrán menores efectos que las fuentes calóricas situadas en la astenosfera.

Subsidencia por carga

Muchos autores (por ejemplo, Watts y Ryan, 1976; Keen y Boutilier, 1990) han observa-
do el efecto que la acumulación de sedimentos, desplazando las masas de agua, producen en 
los márgenes continentales, hundiéndolos bajo su peso, por fl exión del basamento rígido. El 
efecto es multiplicado si además los sedimentos progradan hacia el mar.

No sólo la carga de sedimentos, sino, por ejemplo, el avance progresivo de una cadena 
plegada sobre su antepaís o la aparición de un gran volcán producen una carga que debe com-
pensarse por fl exión (fi gura 22.7). Esto es posible porque la corteza presenta gran resistencia 
a la deformación por esfuerzos horizontales, pero poca a los verticales.

 W: Extensión horizontal del onlap
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 DR: Discordancia de ruptura ONLAP
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Figura 22.6. Geometría idealizada de «cabeza de ciervo» mostrando el solapamiento (onlap) estratigráfi co hacia el margen de la cuenca 
durante la etapa de postrift (representado mediante puntos). La parte inferior de la fi gura muestra un ejemplo real tomado en la plataforma 
de «Horda», en el Viking Graben. Modifi cado de White y McKenzie, 1988.
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Este tipo de deformación no se debe a causas tectónicas (sólo indirectamente), sino a re-
ajustes isostáticos. La carga de una columna de agua de 1.000 m produce una subsidencia 
isostática de unos 400 m; si se sustituye este espesor inicial de agua por sedimentos se produ-
cirá una depresión adicional de 2.000 m, lo que supone que por el mero hecho de depositar-
se éstos en un borde de cuenca, se puede producir una acumulación de unos 3,5 km a partir 
de una profundidad inicial de sólo 1 km.

La respuesta de la corteza a una determinada carga de agua o sedimentos puede atribuirse 
a dos mecanismos diferentes: reajuste isostático local en el área afectada únicamente, con mo-
vimiento vertical de bloques (Hipótesis de Airy) o, fl exión elástica del bloque continental 
afectado, comparable a una viga fi ja en un extremo que recibe carga en el otro (Hipótesis de 
Walcott).

En el primer caso, sólo aplicable si existen fallas casi verticales que aislen unos bloques de 
otros, como en algunos rift intracontinentales, la sustitución del aire o el agua por sedimentos 
más densos provoca un hundimiento que se puede estimar en unas tres veces la profundidad 
inicial de la cuenca. En el caso de respuesta elástica por fl exión, aplicable a casos como las 
márgenes pasivas continentales, los valores son parecidos, pero la deformación se extiende 150 
km más allá del área afectada por la carga en ambos sentidos, creando zonas subsidentes am-
plias en la plataforma y el continente (Walcott, 1972). Este proceso no explica la totalidad de 
la subsidencia, pero sí constituye una aportación fundamental al conjunto de la subsidencia 
de una cuenca.

a) Carga por acumulación
de sedimentos

b) Carga debida al avance
progresivo de una cadena
plegada

c) Carga debida a la aparición
de un edificio volcánico

Nivel del mar

Figura 22.7. Diversas situaciones de deformación elástica de la corteza debido a la carga.
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En cualquier caso, la subsidencia debida a la carga por acumulación de sedimentos no 
puede justifi car por sí sola algunas potencias elevadas de sedimentos acumulados, como sería 
el caso de algunos márgenes continentales de tipo Atlántico. Otros factores en estas zonas, 
tales como la contracción térmica, escape de fl ujos de material de la corteza o metamorfi smo 
de la parte inferior cortical deben, de algún modo, contribuir también a la subsidencia (Watts 
y Ryan, 1976; Olsen y Morgan, 1995).

Valores de la subsidencia y extensión

Si como hemos visto anteriormente, la subsidencia total en una cuenca puede ser el resul-
tado de la actuación de diferentes procesos, el estudio de la misma supondrá determinar qué 
actuación tuvo cada uno de ellos. Conocer la subsidencia en sus diferentes etapas supone po-
der entender la evolución de la cuenca, pues el estilo de extensión de las cuencas depende del 
grado de subsidencia de las mismas (Joy, 1993).

La subsidencia inicial o subsidencia tectónica equivaldría a quitar a la subsidencia general 
aquellas producidas por la carga debida a los sedimentos y por las fl uctuaciones eustáticas del 
nivel del mar, tratándose pues de una corrección de tipo matemático. De esta manera, podría 
defi nirse la subsidencia tectónica como aquella que experimentaría el suelo de la cuenca si 
sobre el mismo se dispusiera una columna de agua cuyo techo equivaliese al nivel actual del 
agua del mar.

El cálculo matemático más utilizado para determinar la subsidencia tectónica posiblemen-
te sea el elaborado mediante la ecuación de Steckler y Watts (1978):

TS = H(pm – ps/pm – pw) – DSL(pm – pw) + DWD

donde TS es la subsidencia tectónica, H representa el espesor de los sedimentos, DSL es el 
cambio eustático del nivel del mar, DWD representa la profundidad del agua y pm, ps y pw 
son las densidades del manto astenosférico, sedimento y agua del mar respectivamente.

La mayoría de los datos se obtienen de los sedimentos, bien directa o indirectamente. Así, 
H se obtendría de los logs al igual que ps, que está en función del tipo de sedimento y de la 
porosidad. La porosidad es un dato básico, pues nos permite conocer la compactación sufrida 
por los sedimentos y, por tanto, el espesor real de los mismos. Estos cálculos pueden obtener-
se a través de la ecuación de Sclater y Christie (1980):

f = fo exp(–cz)

donde f es la porosidad, fo representa a la porosidad en superfi cie, c es la compactación y z la 
profundidad.

DSL se supone que se refi ere al área en que se sitúa la cuenca de estudio pero, asumiendo 
errores podría obtenerse directamente por datos conocidos de curvas eustáticas como las de 
Haq et al. (1987). DWD se obtiene a través de los datos sedimentológicos y de fósiles; pm y 
pw se toman como datos estándar.

Es evidente que los diferentes cálculos que se describen arriba pueden presentar complica-
ciones y hacerse más complejos de lo que aparentemente muestran. Para estos casos se puede 
consultar una bibliografía más específi ca, como la citada arriba, a la que se pueden añadir los 
trabajos de Allen y Allen (1990); Barton y Wood (1984); White y McKenzie (1988); Bertram 
y Milton (1989), entre otros.

El resultado de un estudio completo de subsidencia puede explicarse gráfi camente como 
muestra la fi gura 22.8 para el caso del Viking Graben, próximo a las costas del Reino Unido.
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La cantidad de extensión que ha 
sufrido una cuenca se conoce como el 
factor b. Se trata de un valor teórico 
pero muy orientativo a la hora de 
comparar las diferentes evoluciones de 
distintas cuencas. Es teórico, puesto 
que su cálculo (McKenzie, 1978) se 
realiza suponiendo una cuenca sin se-
dimentos ni carga de agua, sólo te-
niendo en cuenta la subsidencia pro-
ducida por el enfriamiento contando 
desde el momento en que el calor as-
tenosférico deja de salir y asumiendo 
que el estiramiento será igual en la 
vertical, desde la corteza hasta la base 
de la astenosfera y, de que existe una 
compensación isostática inmediata 
que se toma de forma puntual, no es-
timándose por tanto el levantamiento 
isostático que pueda llegar a producir-
se debido a la erosión de las capas su-
perfi ciales de la corteza. Trabajos más 
recientes (van Wees, 1994; van Wees 
et al., 1998) asumen, incluso, un esti-
ramiento no homogéneo en la verti-
cal, separando al menos dos niveles. 
Se puede considerar pues como un in-
dicador de la etapa posterior a la sub-
sidencia tectónica.

Sin entrar en detalle (autores 
como Allen y Allen, 1990, 2005, pro-
fundizan ampliamente en este aspec-
to) el cálculo de b puede hacerse por 
diferentes métodos de los que aquí 
mencionamos brevemente tres (fi gu-
ra  22.9): a) a partir de las curvas de 
subsidencia, como las que previamen-
te mencionamos, de manera que si se 
conoce el valor de la relación entre el 
espesor de la corteza y la litosfera po-
drían separarse los efectos de la subsi-
dencia tectónica producidos en la eta-

pa inicial de aquellos de subsidencia térmica, cuyo volumen sería equivalente al producido por 
el estiramiento, es decir, se obtendría la extensión de la litosfera (fi gura 22.9a); b) variaciones 
del espesor de la corteza deducidos por sísmica. Sería similar al anterior en el sentido de que 
desde una linea sísmica intentamos deducir la relación entre el espesor de la corteza y el de la 
litosfera (fi gura 22.9b), pero en este caso lo que se obtendría sería el valor del estiramiento 
cortical. c) Por rotación de bloques. Si conocemos el buzamiento de las fallas y estratos y con-
sideramos que aquellas no han sufrido un desplazamiento importante durante la sedimenta-

Final del último episodio
de rift y comienzo de la
subsidencia térmica
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Figura 22.8. Explicación de un ejemplo de evolución de la subsidencia tomado al NO del 
Graben Central, en la costa oriental del Reino Unido. 1) Nivel eustático del mar. 2) Posición 
del fondo marino (la distancia vertical entre 1 y 2 es la profundidad del agua). 3) Subsi-
dencia tectónica no corregida por la compactación. 4) Subsidencia tectónica corregida del 
efecto de la compactación utilizando el método de Sclater y Christie (1980) (se rellenan 
los puntos sobre las curvas de subsidencia tectónica para los que la profundidad del agua 
es conocida por estudios sedimentológicos). 5) Subsidencia total. 6) Curva de subsidencia 
tectónica para b = 2,0 y t0 = 140 m.a. Modifi cado de Joy, 1993.
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ción, entonces el valor de b podría calcularse mediante la ecuación que se presenta en la fi gu-
ra 22.9c, y el resultado que obtendríamos sería el de la extensión de la corteza superior o 
rígida.
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S

u
b

si
d

e
n

ci
a

té
rm

ic
a

 (
km

)

a) Curva de subsidencia

b) Cambios en el espesor de la corteza obtenido de las líneas sísmicas
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Algunos métodos para estimar la cantidad de extensión

Figura 22.9. Diferentes métodos para calcular la cantidad de extensión b. a) Directamente, calculando las curvas 
de subsidencia a lo largo de un número determinado de millones de años; b) calculando la variación del espe-
sor  de la corteza desde un estudio detallado de lineas sísmicas; la diferencia sería la cantidad de extensión; 
c) determinando la rotación que han sufrido los bloques afectados durante la extensión. Modifi cado de Allen y 
Allen, 1990.

Elevación

Como vimos previamente, el estiramiento de la corteza y la posterior aparición de cuencas 
puede ser debido, básicamente, a un punto caliente bajo dicha corteza o a tensiones produci-
das en las márgenes de las placas y que terminan manifestándose en el interior de las mismas 
produciendo estiramiento y posterior fractura. En este segundo caso, el espacio creado se re-
llena por la astenosfera caliente que asciende de forma pasiva (Neumann y Ramberg, 1978; 
Morgan y Baker, 1983; Kaz’min, 1984; Stephenson et al., 2001), es decir, se trataría de una 
evolución pasiva de las descritas previamente (fi gura 22.4). Para Beaumont et al. (1982b), 
habría tres posibles variantes de este mecanismo. La primera consiste en la extensión simple 
de la corteza (fi gura 22.5a). La segunda es del mismo tipo de expansión que la anterior, pero 
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acompañado de la intrusión de diques producidos por segregación de la astenosfera, que que-
daría empobrecida en volátiles (fi gura 22.5b). Finalmente, otra tercera estaría producida por 
una extensión variable con la profundidad, mayor en superfi cie y menor en profundidad (fi -
gura 22.5c). Las dos primeras variantes dan como resultado una subsidencia simple tras for-
marse un graben, pero la tercera predice una elevación isostática temporal de los bordes del 
graben por ajuste isostático del exceso de corteza densa que se encuentra bajo ellos, ya que, 
al disminuir la extensión en profundidad en una hipotética columna, se concentraría más masa 
en la zona de los labios (Chéry et al., 1992). Algo similar sucede en las cuencas del Rhin 
(Illies, 1981), Baikal (Agar y Klitgord, 1995) o en la de los rift cenozoicos africanos (Ebinger 
et al., 1987). Los problemas de espacio creados por el estiramiento desigual se pueden resolver 
 mediante la efusión de rocas volcánicas procedentes de los niveles inferiores de la corteza.

Los ajustes isostáticos que producen el levantamiento dependen del adelgazamiento corti-
cal y la elevación del gradiente geotérmico. La magnitud del levantamiento estará, por tanto, 
en función de la capacidad de fl exura de la litosfera y también de la capacidad de extensión y 
grado de buzamiento de la falla principal sobre la que la extensión se desarrolla con mayor 
intensidad; el levantamiento será menor con fallas más tendidas y aumentará con el incremen-
to de la rigidez fl exural y del espesor litosférico (Bott, 1995). En función de estos parámetros 
se han llegado a calcular elevaciones de los labios que bordean las fracturas sobre las que se 
constituyen los bordes de las cuencas del orden de decenas de metros a algo más de 1 km 
(Egan, 1992) (fi gura 22.10). Estos valores encajan muy bien con aquellos estimados para 
ejemplos de cuencas antiguas dentro del registro geológico. Egan (1982) señala, igualmente, 
que la erosión inducida debida al cambio topográfi co experimentado en el labio levantado por 

Figura 22.10. a) Simulación de la res-
puesta isostática, fl exural, de la litosfera a 
una extensión de 30 km a través de una 
falla principal de ángulo bajo. b) Se gene-
ra un levantamiento regional que alcanza 
un máximo de hasta 8 km sobre la cuenca. 
Como resultado de lo anterior se genera 
una cuenca de 7 km de profundidad con 
la elevación de ambos labios (footwall y 
hanging wall). El levantamiento regional 
ha causado también una deformación sig-
nifi cante en la geometría inicial de la falla 
con lo que se experimenta también una 
modifi cación en la topografía del Moho. 
Los cálculos para los modelos asumen que 
la rigidez fl exural de la litosfera esta defi -
nida para un espesor elástico efectivo de 
5 km. Adicionales fuerzas de carga gene-
radas tectónicamente, incluyen aquellas 
que aparecen por efecto térmico, relleno 
de la cuenca, etc., y han sido ignoradas. 
Modifi cado de Egan, 1992.
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este mecanismo puede ser responsable de la formación de importantes discordancias en la 
cuenca.

En estos casos de elevación de fl ancos descritos para mecanismos pasivos, el levantamien-
to se produce signifi cativamente después de la extensión e, incluso, después de la formación 
de la cuenca, como es el caso de los labios que bordean al golfo de Suez (Steckler, 1985). Sin 
embargo, recientemente (Bott, 1995) se han descrito procesos relacionados con mecanismos 
activos, como son el ascenso diapírico de la astenosfera que puede causar la redistribución de 
la masa de la parte dúctil de la corteza inferior de manera que, tras adelgazarse la corteza, la 
masa que desaparece de esa zona puede trasladarse lateralmente engrosando la parte inferior 
de los fl ancos de la cuenca (modelo de mecánica centrífuga de Mulugeta, 1985) que terminan 
elevándose por respuesta isostática.

Las áreas que han sufrido elevación no responden igual a lo largo de toda su extensión. El 
labio correspondiente a una zona elevada es normalmente irregular en planta, curvo y con 
fracturas que lo seccionan perpendicularmente. Esto provoca una actuación individualizada 
de cada bloque o sección que se encuentra separada por fallas secundarias, casi ortogonales, 
denominadas fallas de compensación, que acomodan las diferentes tasas de extensión a lo lar-
go de los segmentos del rift principal (Ebinger, 1989b).

Fracturación

El estiramiento y adelgazamiento cortical, por el mecanismo que sea, crea una zona de 
debilidad que tiende a fracturarse cuando la tensión aumenta. Cuando el estiramiento continúa 
la fracturación aparecida tenderá a incrementarse creando un espacio o cuenca que será, por 
tanto, de origen distensivo, como veremos más adelante. El mecanismo de fracturación requie-
re una subdivisión reológica de la corteza en función de su densidad y comportamiento (Bott, 
1976, 1995), de manera que la parte superior de ésta (10-20 km de espesor) sea rígida mien-
tras que la inferior (70-90 km de espesor) mantiene un comportamiento dúctil. Este compor-
tamiento favorece que, tras la citada tensión, se produzca un adelgazamiento general de la li-
tosfera con abombamiento de la parte inferior dúctil y fracturación de la superior rígida.

Por otro lado, factores como el gradiente geotérmico, grado de extensión, reología, curva-
tura de la placa y el espesor de la corteza controlan la mayor o menor rigidez de la litosfera 
(Lavier y Steckler, 1977; van Wees y Cloetingh, 1996). El último de los factores, el espesor de 
la corteza, está también en relación con la superposición en el tiempo o no de más de una 
etapa de rift en la vertical, como sucede en el caso del rift de Kenia, donde se superponen más 
de una (Mugisha et al., 1977).

Sea pasivo o activo el mecanismo que produjo el adelgazamiento cortical, parece no haber 
autores en contra de que éste se produzca sobre una zona previamente debilitada de la corte-
za, resultado de suturas o fracturaciones antiguas, favoreciendo el desarrollo de otras nuevas 
en la corteza superior (Lindholm, 1978; Illies, 1981; Ziegler y Cloetingh, 2004).

La fracturación de la corteza será pues, una de las respuestas fi nales a la tensión que se pro-
duce en la litosfera por un mecanismo determinado (activo o pasivo) y estará en relación con 
los otros mecanismos de respuesta anteriormente expuestos, estiramiento-subsidencia y elevación.

Cuando se produce la fracturación, ésta afecta inicialmente a una lineación determinada, 
pero el área afectada en torno a esa lineación inicial es mayor e, inmediatamente, se manifi es-
ta mediante la propagación de dicha fracturación ensanchando la zona afectada.

El estilo de fracturación es diferente según el caso y está claramente relacionado con el 
estilo de estiramiento. Hasta comienzos de los años ochenta los modelos descritos utilizaban 
una deformación por estiramiento constante en la vertical de la litosfera para cada punto del 
área afectada, con fracturas verticales o muy inclinadas que cortan la litosfera por completo. 
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Sin embargo, los modelos clásicos no podían explicar el origen y evolución de muchas cuencas 
como se observó mediante perfi les sísmicos de refl exión de alta resolución en varias zonas de 
rift intracontinental donde las fracturas superfi ciales no penetraban más allá de 9-12 km, con 
una geometría lístrica, que se asocia en profundidad en un único plano de falla de muy bajo 
ángulo de inclinación.

Esta asociación característica con fallas normales superfi ciales y fractura de despegue bajo 
ellas a profundidades medias, condujo a Coney (1980), Ramsay (1980) y Govers y Wortel 
(1993), entre otros, a postular que el despegue se desarrolla a favor de la zona de tránsito de 
deformación frágil superfi cial a dúctil profunda en la corteza continental, con la deformación 
dúctil concentrada en ciertas áreas (fi gura 22.11a).

Este proceso de estiramiento, denominado puro (pure shear) puede dar lugar a tasas de 
expansión de las cuencas muy elevadas, hasta el cien por cien, mientras que las diversas va-
riantes de los modelos clásicos alcanzan como máximo el 25% aproximadamente.

Sin embargo, Wernicke (1981, 1985) rechaza también este modelo tan simple y supone 
que las fallas de despegue son accidentes de larga vida que se originan como fallas inclinadas 
10° a 30° en superfi cie y se prolongan en profundidad perdiendo buzamiento (fi gura 22.11b). 
A lo largo de las mismas la deformación pasa de frágil a dúctil, pero al prolongarse la extensión 
con el tiempo, la zona inicial de deformación dúctil asciende isostáticamente al dominio su-
perior frágil, al descargarse el bloque superior de la carga inicial de corteza y sedimentos; por 
tanto, puede haber deformación dúctil pre-, sin- y post sedimentación de cuenca intraplaca. 

Figura 22.11. a) Modelo clásico de extensión 
uniforme, b) modelo de extensión de Wernicke 
con una falla de bajo ángulo que afecta a toda 
la corteza, c) variante de Ramsay, en la que 
se concentra la deformación dúctil en deter-
minadas áreas.
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Se trataría de un modelo de estiramiento denominado simple (simple shear) que daría una 
morfología adelgazada (thin-skinned tectonics) (Harry y Sawyer, 1992). Coward et al. (1987), 
resumieron como editores las ideas sobre tectónica distensiva en continentes. El análisis deta-
llado de esta obra queda fuera del propósito de este capítulo, pero, aunque ya tiene más de 
dos décadas, enviamos a ella para un tratamiento en profundidad del tema.

DEFORMACIÓN DE LA CORTEZA Y CAMBIOS DEL NIVEL DEL MAR

Los diferentes mecanismos de respuesta de la litosfera por la inyección de calor astenosfé-
rico o el aumento de tensión en los bordes de placa descritos en el apartado anterior pueden 
provocar cambios en el nivel del mar que modifi carán la subsidencia por carga, al variar la 
columna de agua y el nivel de base, que es el máximo que pueden alcanzar los sedimentos en 
su acumulación.

El estudio de estos cambios es complejo, pues pueden obedecer a diversas causas aparte de 
las anteriormente citadas, como son las variaciones eustáticas verdaderas, debidas a avances o 
retrocesos de los casquetes glaciares, variaciones ligadas al desplazamiento de bloques conti-
nentales, variaciones ligadas a invasión o desecación de cuencas aisladas, aportes de aguas ju-
veniles por degasi fi cación de la corteza y el manto, deformaciones del geoide (Fairbridge, 1961; 
Vail et al., 1977; Bally, 1982; Cloetingh, 1986; Allen y Allen, 1990; Einsele, 1992; Ziegler y 
Cloetingh, 2004).

Así, Cloetingh (1986) y Cloetingh y Kooi (1992), demuestran que los esfuerzos produci-
dos por la interacción entre las placas litosféricas (intraplate stress) unido a factores como el 
régimen térmico, pueden originar levantamientos y hundimientos a centenares o miles de km 
que responden, compensando, dichos esfuerzos. Estos movimientos en la vertical condicionan 
local o regionalmente la acumulación de sedimentos y la variación del nivel del mar. Bos worth 
y Strecker (1997) han aplicado estos conceptos a los sedimentos terciarios del Rift afro-árabe.

Las escalas de variaciones del nivel del mar hasta ahora disponibles (por ejemplo, Vail, 
1992; Vail et al., 1977; Haq et al., 1988) presentan problemas cuando se hace una compro-
bación a nivel global, por lo que sus efectos y correlación son aún muy difíciles de establecer 
(ver Miall, 1997).

TIPOS DE CUENCAS Y SEDIMENTOS ASOCIADOS

La interacción entre subsidencia, velocidad y tipo de sedimentación, régimen tectónico y 
fl ujo térmico, va a dar lugar a la gran variedad de cuencas existentes. La tectónica de placas 
puede ayudar a explicar las relaciones entre los factores anteriores, permitiendo una clasifi cación 
evolutiva de las cuencas en el que se utilizaría básicamente el ciclo de Wilson (1966): exten-
sión-subducción-colisión.

Existieron numerosos intentos de clasifi cación de las cuencas en el contexto anteriormen-
te citado, sobre todo intentando adaptar la teoría clásica del geosinclinal a la de tectónica de 
placas, por ejemplo, Mitchell y Reading (1969), Dewey y Bird (1970) y Dickinson (1971, 
1974), pero poco a poco se abandonó el concepto de geosinclinal para pasar a utilizar la po-
sición de la cuenca dentro de una placa (en el interior o en los límites de ésta) y su interacción 
con la sedimentación, para la clasifi cación de las mismas (Dickinson y Yarborough, 1976; 
Kingston et al., 1983; Miall, 1981; Mitchel y Reading, 1986; Foster y Beaumont, 1987; Klein, 
1987; Perrodon, 1988; Einsele, 1992; Leeder, 1999). En general, estas clasifi caciones son muy 
similares unas a otras aunque usen términos diferentes.

Reading (1978) establece que la mayor difi cultad con que se tropieza al relacionar sedi-
mentación y tectónica de placas es, que las facies sedimentarias están relacionadas sólo indi-
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rectamente con los procesos teóricos, con sismicidad, distribución del metamorfi smo, etc., 
pero la comparación de las cuencas actualmente activas y su marco tectónico con las de cade-
nas plegadas antiguas ha permitido reconocer tres grupos diferentes de éstas (o tres estadios 
diferentes en algunas) claramente relacionados con el movimiento relativo de las placas en su 
contacto: divergentes, paralelos y convergentes.

Dickinson (1981) simplifi ca aún más la clasifi cación de las cuencas, al dividirlas en dos 
grupos únicamente: las ligadas a procesos de rifting extensionales y las ligadas a procesos oro-
génicos compresivos, dentro de los que separa una serie de subtipos. Considera que las cuen-
cas a que dan lugar las uniones de placas mediante fallas en dirección se deben a una trans-
presión o una transtensión y pueden estudiarse en los grupos anteriores.

Kingston et al. (1983) propusieron una clasifi cación de las cuencas sedimentarias basada 
en tres elementos: secuencias deposicionales, tectónica sinsedimentaria y tectónica postsedi-
mentaria.

Las secuencias deposicionales están limitadas por discordancias o sus superfi cies conformes 
equivalentes y se dividen en tres estadios: continental inicial, marino intermedio y continental 
y/o erosivo fi nal.

La tectónica sinsedimentaria se caracteriza por el tipo de corteza que forma el substrato 
(continental, oceánico o continental adelgazado) y el tipo de movimiento de las placas duran-
te la sedimentación (convergente o divergente, compartiendo la teoría de Dickinson, 1981) 
de que la transpresión y la transtensión son variantes de las anteriores).

La posición de la cuenca en la placa puede ser marginal o interior, con tres posibles mo-
vimientos: fl exión, fracturas normales y fracturas en dirección. La tectónica postsedimentaria 
tendría movimientos debidos a fallas en dirección, plegamiento marginal o plegamiento total.

Combinando estos parámetros se llega a una clasifi cación con diez tipos de cuencas que 
pueden combinarse entre sí para describir la historia de cadenas plegadas complejas.

La clasifi cación de cuencas que emplearemos está basada en las de Reading (1978), Dic-
kinson (1981) y Leeder (1999), donde añadimos dos tipos nuevos (de colapso y de inversión 
ligada a márgenes pasivos) y separamos las relacionadas con fallas en dirección por sus espe-
ciales características y las situadas en el interior de cratones difícilmente relacionables con los 
fenómenos de bordes de placas.

a) Cuencas ligadas a contactos con movimiento divergente de placas. Rifts intraconti-
nentales:

• Aulacógenos.
• Rifts protooceánicos tipo mar Rojo.
• Márgenes pasivos tipo Atlántico.
• Cuencas inter-arco.
• Cuencas de colapso.
• Cuencas de desarrollo vertical.

b) Cuencas ligadas a contactos con movimiento paralelo de placas.

• Cuencas transtensionales.
• Cuencas transpresionales.

c) Cuencas ligadas a contactos con movimiento convergente de placas.

• Complejos de subducción.
• Cuencas de antepaís (foreland basins).

d) Cuencas en el interior de cratones estables y mares interiores.
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De las clasifi caciones de cuencas que relacionan los movimientos tectónicos y los procesos 
sedimentarios podemos destacar dos. La primera, la de Miall (1981), que propuso una inte-
resante clasifi cación de cuencas rellenas por sedimentos continentales y marinos someros en 
los que combinaba la dirección de las fallas principales, la dirección del drenaje y los diferen-
tes estadios de evolución de la cuenca y los enmarcaba en un esquema de márgenes divergen-
tes, convergentes pre-colisión, convergentes post-colisión y cuencas cratónicas. La segunda es 
la de Selley (1985), que diferencia entre cuencas post, pre y sindeposicionales.

Cuencas ligadas a contactos con movimientos divergentes de placas

Estas cuencas están asociadas a movimientos divergentes o de separación de las placas pre-
dominando las estructuras distensivas. Como indicamos anteriormente, la subsidencia inicial 
es muy rápida aunque localizada, debida a estiramiento y a desplazamientos de la corteza con-
tinental; posteriormente el enfriamiento progresivo produce una contracción que da lugar a 
otro tipo de subsidencia, más lenta, pero que afecta a un área mayor, a veces aumentada por 
la fl exión provocada por la carga de sedimentos.

Dickinson (1981) subdivide estas cuencas en función del estado evolutivo de las mismas; 
así, desde una primera etapa hasta la más evolucionada pueden subdividirse en los siguientes 
tipos:

a) Cuencas en las que la ruptura de los bloques continentales es incompleta. Incluye los 
rift intracontinentales, sin relación clara con cuencas marinas y los aulacógenos o 
brazos fallidos de una unión triple aproximadamente perpendiculares a un margen 
continental.

b) Cuencas en las que la ruptura de los bloques continentales es completa, con aparición 
de corteza oceánica. Incluyen los rifts protooceánicos tipo mar Rojo, en los que la 
separación de los bloques es mínima y la sedimentación está claramente controlada 
por estos bloques continentales y las cuencas marinas con márgenes pasivos tipo At-
lántico en las que la separación puede ser muy grande.

c) Cuencas inter-arco: situadas tras un complejo arco-surco en un borde convergente 
entre dos placas, pero en el que un arco magmático sufre tensiones locales que llevan 
a una distensión y rotura con aparición de nueva corteza oceánica.

Pueden existir casos intermedios entre uno y otro tipo de cuenca.

Rifts intracontinentales

Son estructuras alargadas, de hasta varios miles de kilómetros de longitud, en las que do-
mina una tectónica vertical, formándose grabens y, más frecuentemente, semigrabens, ya que 
el juego de las fallas límite suele ser desigual o bien sólo existe una. Son de las estructuras 
geológicas más importantes en términos de abundancia y acumulación de sedimentos. Pueden 
aparecer en todos los continentes así como en corteza continental adelgazada bajo el mar. En 
el contexto de la Tectónica de Placas pueden situarse en el interior de cratones (Rift del E de 
África), en zonas intracontinentales en relación con colisión continental (graben del Rhin, rift 
del lago Baikal) (fi guras 22.12 y 22.13a), a lo largo de fallas transformantes (mar Muerto y 
mar Salton) y en relación con interacciones complejas de placas en zonas de subducción y már-
genes transformantes (rift del Río Grande) (Ingersoll, 1988; Leeder y Jackson, 1993).

Su anchura varía desde unos pocos metros (micrograbens) a 15-60 km en sistemas como 
el rift del lago Baikal o el rift del E de África (fi gura 22.13b), y su actividad puede extenderse 
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Figura 22.13. Diferentes ti-
pos de rift de mayor o me-
nor complejidad. a) Modifi -
cado de Illies (1981); ver 
también fi gura 22.11.b) Al-
ternancia de polaridad en 
semigrabenes medios o asi-
métricos. c) Combinación 
de extensión sindeposicio-
nal con desplazamientos 
transformantes laterales. 
Las fallas preexistentes son 
reactivadas mediante movi-
mientos transformantes 
ocasionando otras norma-
les, a unos 40°, dentro de 
la estructura del graben. 
Triásico, Marruecos. d) Mo-
delo simplifi cado de rift de 
margen continental. e) Rift 
de estructura ramifi cada. 
Ejemplo del Cretácico del 
Estrecho de Bass, entre 
Australia y Tasmania. f) Su-
perposición de despegues 
con desplazamientos per-
pendiculares entre sí pro-
ducidos en etapas diferen-
tes. b-f, modifi cados de 
Einsele (1992).

Rift «Clásico» aproximadamente
simétrico (Graben del Rhin)

Unión de grabenes asimétricos
(Lago Tanganyika)
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Figura 22.12. Corte «clási-
co» del Graben del Rhin, al 
norte de Karlsruhe, Centro 
Europa. Es un ejemplo 
aproximadamente simétrico 
de un modelo de cizalla 
pura (pure shear); no hay 
exageración vertical. Com-
pletar con fi gura 22.11a. 
Modificado de Einsele, 
1992.
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desde el Precámbrico superior hasta la actualidad con épocas de mayor 
o menor actividad, como es el caso del último sistema citado (Reading, 
1978). Los fl ancos de la estructura pueden estar elevados e inclinados 
suavemente de forma centrífuga, con lo que el desnivel entre los bor-
des y la zona central puede llegar a más de 2 km; el interior de los 
grandes rifts puede llegar a alcanzar una gran complejidad, formando 
una serie de umbrales formados por horsts y edifi cios volcánicos, que 
dividen la estructura en una serie de subcuencas aisladas las cuales 
casos que llegan incluso a sufrir esfuerzos diferentes, incluidos aquellos 
de desgarre entre los dos fl ancos (fi gura 22.13c). Autores como Beach 
(1986), Gibbs (1987) y Scott y Rosendahl (1989) consideran que la 
disposición asimétrica de un rift esta relacionada con el desarrollo de 
un modelo evolutivo «tipo Wernicke» (1981) (simple shear), mientras 
que el modelo simétrico lo estaría con un desarrollo de cizalla pura 
(pure shear) (fi gura 22.11) como proponen Giltner (1987) y Badley 
et al. (1988).

Cuando una cuenca de rift asimétrica se desarrolla pueden apare-
cer una serie de elementos geométricos que condicionarán la sedimen-
tación posterior. Cuando el estiramiento se produce sobre una falla de 
bajo ángulo la geometría producida, según progrese la extensión, con-

sistirá en una cascada de fracturas que se desarrollan hacia atrás de la fractura principal (fi -
gura 22.14a); son fallas lístricas denominadas de cola de caballo que posiblemente son debi-
das a un efecto gravitatorio (Gibbs, 1984) que en sección dan una disposición de cuñas. El 
desarrollo de estas fracturas lístricas, que son curvas en proundidad, favorece una mayor pen-
diente en el labio que se separa horizontalmente a favor de la fractura principal (hanging wall) 

de manera que termina produciéndose un conjunto 
de fracturas opuestas a las anteriores o antitéticas 
(fi gura 22.14b). Esta geometría resultante es la si-
tuación que presentan la mayoría de las cuencas aso-
ciadas al rift del E de África (Braile et al., 1995), la 
Basin and Range de Estados Unidos (Ebinger et al., 
1987; Parsons, 1995; Leeder y Jackson, 1993) o los 
primeros estadios de la cuenca del mar del Norte 
(Glennie, 1990). Esta geometría puede llegar tam-
bién a hacerse muy compleja segun progresa la ex-
tensión en el rift (fi gura 22.13d-f ), como muestra 
Gibbs (1984, 1989), pero sale fuera del alcance de 
este capítulo.

Una falla lístrica como las que acabamos de 
mostrar, presenta en planta una forma arqueada. 
Estos arcos delimitan segmentos de unos 60-100 km 
o subcuencas dentro de aquella principal, como son 
los casos de las cuencas Kivu y Rusizi dentro del rift 
del E de África (fi gura 22.15). Estas cuencas meno-
res se separan unas de otras por zonas elevadas fl an-
queadas por fallas oblicuas a la disposición general 
del rift y que son denominadas de acomodación 
(Ebinger, 1989a; Ebinger et al., 1987; Wernicke y 
Tilke, 1989; Specht y Rosendahl, 1989; Maler, 
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Figura 22.14 a) Abanico de fallas formado por el 
desarrollo secuencial de fallas que migran hacia el 
bloque levantado (footwall). b) Abanicos lístrico y an-
titético relacionados. Se indica, mediante números, 
el orden progresivo de formación de las fallas. Modi-
fi cado de Gibbs, 1984.
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Figura 22.15 Modelo tridimensional de cuencas de rift y zonas de acumu-
lación entre dichas cuencas. Las zonas de puntos indican sedimentos la-
custres y aluviales. Los puntos de emisión volcánica están indicados me-
diante triángulos y se localizan cercanos a las zonas de acumulación. Las 
zonas de acomodación están indicadas mediante fl echas. Modifi cado de 
Ebinger, 1989b.
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1990; Delvaux, 2001). Reciben este nombre de-
bido a la función que ejercen, ya que en esa zona 
se puede producir un acercamiento o alejamien-
to entre dos subcuencas vecinas en función del 
tipo de movimiento que se realice a través de 
dichas facturas o de un cambio en la disposición 
de las fracturas que bordean las subcuencas de 
manera que, el buzamiento de las fracturas prin-
cipales de dichas subcuencas se dispone en sen-
tido contrario al de la subcuenca colindante 
(Ebinger, 1989b). En torno a la fractura princi-
pal de cada segmento o subcuenca se suelen or-
ganizar un conjunto de bloques subparalelos en-
tre ellos, de 5-10 km de anchura, que se deslizan 
hacia el interior de la cuenca y entre los que 
pueden aparecer mineralizaciones y coladas vol-
cánicas (fi  gura 22.15).

Una geometría como la que acabamos de pre-
sentar aparece tras diferentes etapas evolutivas de 
la cuenca y, de igual modo, cada etapa muestra 
un estilo determinado de sedimentación o relleno 
de aquella, ya que los parámetros básicos que 
controlan la arquitectura de las secuencias depo-
sicionales en una cuenca son: el aporte de los 
sedimentos, la fi siografía de la cuenca y la aco-
modación de sedimentos (Posamentier y Allen, 
1993). Por este motivo, diferentes autores (Ein-
sele, 1992; Prosser, 1993; NǾttvedt et al., 1995; 
López-Gómez et al., 2010) diferencian el tipo de 
sedimentación en un rift en función de la etapa 
de evolución tectónica del mismo; es decir, las 
etapas proto-rift, rift y post-rift (fi gura 22.16).

a) Etapa de proto-rift

Se trata de la etapa inmediatamente anterior a la separación o divergencia entre los labios 
que posteriormente constituirán el rift. Es importante señalar que esta etapa puede coincidir 
con otra de post-rift relacionada con otro ciclo anterior del que ahora se empieza a desarrollar. 
La subsidencia es muy lenta en esta fase y la sedimentación ocupa una superfi cie amplia, como 
sucede en algunas cuencas, como es el caso del rift del E de África que se encuentran todavía 
en esta etapa (Baker, 1986; Gani et al., 2007), el lago Baikal (Logatchev, 1978; Nelson et al., 
1999) o el graben de Oslo (Ramberg y Larsen, 1978). La sedimentación está básicamente 
controlada por el clima o las fl uctuaciones relativas del nivel del mar, cuando ha sido invadida 
por éste. En algunos casos se ha podido producir un abombamiento debido a un ascenso as-
tenosférico que limita la sedimentación a los laterales del mismo (fi gura 22.17), como en el 
mar Rojo (Davison et al., 1994). En estas condiciones de hundimiento fl exural se favorece un 
transporte de sedimentos generalmente fl uviales en la zona axial deprimida que pueden ter-
minar en un complejo deltaico (Graue et al., 1987; Leeder, 1999).

Etapa de post-rift

Etapa de rift

Etapa de proto-rift

post-rift final

post-rift inicial

Subsidencia uniforme

auge del rift

iniciación del rift

Relleno y eliminación de los relieves
de la etapa de rift

Compartimentación en bloques.
Suave inclinación de las fracturas

B-levantamiento en domoA-hundimiento flexural

Estructuración del rift . Inclinación
importante de las fracturas

Figura 22.16. Ilustración esquemática de los estados evolutivos en el desarro-
llo de una cuenca tipo rift en sus etapas principales proto, rift y post-rift. Mo-
difi cado de Nǿttvedt et al., 1995.
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b) Etapa de rift

Se trata de una etapa de intenso estiramiento y rotación de bloques, en lo que la erosión 
y la actividad sedimentaria son elevadas, produciéndose una sedimentación más compleja que 
en el caso anterior. La disposición de semigrábenes, asimétricos, a medida que se desarrolla el 
estiramiento será la geometría básica de relleno de la cuenca (fi gura 22.16). Al girar los blo-
ques, al tiempo que se produce la sedimentación, iremos encontrando un conjunto de discor-
dancias progresivas sobre cada uno de ellos que, en muchas ocasiones, no podrán ser recono-
cidas. Lógicamente, tanto en esta etapa como en la de proto-rift, la infl uencia del basamento 
sobre los sedimentos nuevos que llegan a la cuenca es fundamental (Anderson et al., 1995; 
Birt et al., 1997).

Esta etapa podría dividirse al menos en dos, inicial y de auge (climax) (fi gura 22.16; Pros-
ser, 1993; Nøttvedt et al., 1995). En la etapa inicial la cuenca se supone siempre subaérea y 
con sufi ciente aporte de agua como para mantener sistemas fl uviales longitudinales, perennes 
y con sedimentación de tipo canal e intercanal, situándose no muy distantes de las zonas de 
aporte que estarían localizadas en los bloques más altos. Estos bloques paulatinamente irían 
erosionándose y aportando material poco clasifi cado a la cuenca a través de conos que saldrían 
de los escarpes de las fallas.

En la etapa de auge o «climax» es donde se produce el mayor desplazamiento de las fallas 
y, por tanto, donde se desarrollan los mayores escarpes y los sistemas de abanicos aluviales que 
aportan sedimentos al interior de la cuenca durante esta fase. Esto es debido a que la subsi-
dencia y el giro de los bloques crean un espacio tan grande que la velocidad de sedimentación 
no es sufi ciente para rellenarlo instantáneamente. Los sistemas fl uviales continúan controlan-
do la sedimentación en el interior de la cuenca, sin embargo, aparecen ya sedimentos de gra-
no fi no debidos a aguas estables, como pequeñas charcas o lagos relativamente extensos donde 
pueden también desarrollarse sales y estromatolitos (fi gura 22.17) (Tiercelin, 1991) y, en oca-
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Lago efímero

Estromatolitos

Actividad
hidrotermal

Falla
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falla
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antitéticas

falla

(F) 0
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Figura 22.17. Bloque diagrama mostrando la distribución de facies en lagos dentro de un hipotético segmento de un rift continental. Se 
trata de una etapa joven de un semigraben poco profundo ocupado por un pequeño lago efímero. El relleno sedimentario, de unos cuantos 
cientos de metros de espesor, está principalmente constituido por ciclos de lodos ricos en materia orgánica y evaporitas. Modifi cado de Tier-
celin, 1991.
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siones, asociarse a rocas volcánicas (Dickinson, 1974; King, 1976; Pegrum y Monteney, 1978; 
Ziegler, 1978; Logatchev y Florentsov, 1978). Los espesores de estas series varían dependiendo 
de la actividad de las fracturas, llegando a alcanzar de 3 a 5 km en el centro de los grandes 
rifts actuales. Si el clima es árido o semiárido pueden llegar a producir abundantes depósitos 
de sales sódicas en los lagos, como es el caso de las lagunas de La Mancha o los Monegros, en 
el interior de España. Durante esta etapa, los aportes podrán progradar desde los escarpes la-
terales de la cuenca hacia el interior de la misma o en sentido contrario, dependiendo de las 
pendientes creadas tras los movimientos de los bloques internos de la cuenca (Frostick et al., 
1986; Leeder y Gawthorpe, 1987; Frostick y Reid, 1987; Prosser, 1993; Arche y López-Gó-
mez, 1996). De esta manera, utilizando ejemplos actuales del rift del E de África, donde los 
semigrábenes son frecuentes, se ha demostrado que, en algunos de aquellos, la mayoría de 
los sedimentos clásticos proceden del borde no fallado en forma de ríos y deltas extensos que 
se interdigitan con los sedimentos lacustres, mientras que del borde fallado descienden ríos 
cortos pero de gran pendiente que forman fan-deltas y abanicos aluviales con sedimentos 
gruesos, pero de limitada extensión lateral (fi gura 22.17).

La distribución del drenaje en los rifts actuales y de paleocorrientes en los antiguos es muy 
característica: Los abanicos aluviales descienden de los relieves marginales y tienen paleocorrien-
tes transversales a la orientación principal del rift, los ríos pueden ser también transversales al 
rift o paralelos a él; en este último caso, las indentaciones entre las facies de abanicos y de los 
sistemas fl uviales mostrarán bruscos cambios en la dirección de las paleocorrientes, así como la 
composición litológica de los sedi mentos, fácilmente explicables como un fenómeno autocícli-
co; las facies lacustres ocupan una posición central. Frostick y Reid (1986) describen los deltas 
y fan deltas del lago Turkana, demostrando la compleja interacción de variaciones del nivel del 
lago, aportes ocasionales catastrófi cos y retoque por olas y vientos de la parte superfi cial de los 
mismos. La distribución fi nal de facies y paleocorrientes es extremadamente compleja.

La existencia de umbrales o los movimientos dife renciales de bloques en el interior del rift 
pueden aislar cuencas que entonces, a gran escala, tendrán paleocorrientes centrípetas (Hubert 
y Stevens, 1980; Logatchev y Florentsov, 1978) (fi gura 22.17).

Los lagos salinos suelen tener una alta productividad orgánica y son frecuentes en los rifts. 
Sus sapropeles quedan enterrados con rapidez por sedimentos clásticos gruesos de deltas y 
abanicos aluviales laterales, pudiendo constituir buenos reservorios. Como hay, además, un 
gradiente geotérmico elevado, la maduración y migración de los hidrocarburos es fácil. Esta 
evolución ha sido ignorada hasta hace pocos años.

c) Etapa post-rift

La extensión litosférica y, por tanto, la formación de la cuenca de rift en esta etapa, está 
seguida por un decrecimiento asintótico de la subsidencia causada por la contracción térmica 
y la pérdida de calor de la corteza, que puede prolongarse hasta 100 m.a., cuando se alcanza 
nuevamente el equilibrio térmico.

En la primera parte de esta etapa los sedimentos terminan de cubrir los resaltes aún exis-
tentes en el interior de la cuenca. Los sistemas de abanicos aluviales procedentes de los latera-
les de la cuenca pueden alcanzar hasta 8 km de longitud extendiéndose hacia el interior de la 
cuenca, como sucede en el Valle de la Muerte, en Estados Unidos, donde, al fi nal de los mis-
mos, las sales llegan a ocupar extensas superfi cies que localmente son cortadas por cordones 
de dunas eólicas.

El enfriamiento, la reducción en la intensidad de estiramiento y la propia carga de sedi-
mentos acumulados hasta el momento, pueden hacer cambiar la dirección de las corrientes 
al modifi carse las pendientes en el interior de la cuenca. La subsidencia en la cuenca es más 
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lenta que en la etapa de rift pero afecta a una mayor superfi cie de la misma constituyéndose 
la disposición geométrica de «cabeza de ciervo» (steer’s head) que señalábamos previamente 
(fi gura 22.6). La subsidencia puede ser similar a la tasa de sedimentación, manteniéndose un 
equilibrio de las mismas durante el relleno de la cuenca. Debido a este equilibrio los sistemas 
fl uviales que surquen la cuenca apenas dejarán sedimentos típicos de llanura de inundación, 
ya que al ser menor la subsidencia que en etapas anteriores dichas llanuras estarán continua-
mente siendo reelaboradas de manera que, los sedimentos más fi nos propios de estas llanuras, 
difi cilmente quedarán conservados. El tipo de secuencias tiende a ser granodecreciente y las 
zonas de aporte más rebajadas topográfi camente. La discordancia de ruptura que separa las 
etapas rift y post-rift puede representar un período de tiempo de algunos millones de años, 
durante el cual, los sedimentos de la primera de aquellas son basculados y erosionados par-
cialmente por reajuste isostático (Dewey, 1982; Gibbs, 1984; Chadwick, 1986).

Cuando la subsidencia se generaliza, la última parte de esta etapa post-rift puede permitir 
el paso gradual entre los sedimentos clásticos de tipo continental hasta ahora descritos y los 
de margas y carbonatos marinos poco profundos que progresivamente invaden la cuenca 
(Glennie, 1990; Einsele, 1992; Nøttvedt et al., 1995).

Recientemente, con la aparición de hidrocarburos en algunas cuencas continentales tipo rift 
se han abierto nuevas provincias a la exploración geológica y geofísica, realizándose estudios de 
gran detalle que han revelado aspectos desconocidos de la geometría y el relleno de este tipo 
de cuencas.

Aulacógenos

El término aulacógeno procede del griego: «aulax», que quiere decir surco. Fue acuñado 
por Shatskiy y Bogdanov en 1961, aunque el primer autor había descrito cuencas que luego 
recibirían este nombre en el SE de la Plataforma Rusa ya en 1946 (aulacógenos del Dnieper-Do-
nets y Pachelma) e incluso el más prominente de los de Norteamérica, la cuenca Anadarko-Ard-
more al Sur de Oklahoma, perpendiculares a la cadena plegada de Ouachita que había sido 
previamente descrito por Bubnoff  (1940) de forma similar, pero sin utilizar el término aula-
cógeno. Garestskiy (1996) hizo una revisión desde los primeros estudios llevados a cabo de los 
aulacógenos hasta los de nuestros días, y discute cómo el concepto de aulacógeno sufrió un 
cambio importante tras el desarrollo del conocimiento de los sistemas de rift en todo el mun-
do, especialmente fuera de la comunidad científi ca de la antigua Unión Soviética. Estos auto-
res (Seyfert, 1987; Sengör, 1976; Burke, 1976; Burke y Dewey, 1974; Hoff man, 1973; Seyfert 
y Syrkin, 1979, entre otros) llegan a la conclusión de que los aulacógenos son antiguos rifts y 
que pueden defi nirse como surcos lineales, transversales a cadenas plegadas de tipo alpino o a 
márgenes oceánicos pasivos de tipo Atlántico, que desaparecen gradual mente hacia el interior 
de las plataformas estables, pasando a rifts intracontinentales.

Los postulados de la tectónica de placas han permitido interpretar los aulacógenos como 
brazos fallidos que no desarrollan dorsales oceánicas en uniones triples de rifts (fi gura 22.18a), 
dos de los cuales evolucionan posteriormente a una cuenca oceánica (fi gura 22.18b) y eventual-
mente a una cadena plegada de tipo alpino (Burke, 1976; Hoff man, 1973; Hoff man et al., 
1974; Milanovski, 1981) si la cuenca oceánica formada a través de los dos brazos no fallidos 
se cerrase nuevamente completando un ciclo de Wilson y dejando aislada a la cuenca perte-
neciente al brazo fallido (fi gura 22.19). El estadio inicial de la deformación de una cuenca 
oceánica a través de dos brazos de rift y el abandono de un tercero o fallido puede apreciarse 
en la fi gura 22.18b, en la separación entre las placas Arábiga y Africana, mientras que un es-
tadio más avanzado estaría representado por la separación de las placas Suramericana y Afri-
cana (fi gura 22.18b).
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Podemos decir pues, que la historia evolutiva de 
los aulacógenos pasa por una serie de fases que, sal-
vo pequeñas variantes, es siempre la misma (Hoff -
man et al., 1974; Milanovski, 1981): Graben, sub-
sidencia y compresión.

Fase de Graben o fase incipiente (inicial): en 
ella se forman grábenes lineales, a veces ligados a 
elevaciones corticales debidas a intrusión activa 
del  manto, que produce abundante vulcanismo, 
pero en otras ocasiones no existe el arqueamien-
to  y la fracturación progresa lateralmente (fi gu-
ra 22.19.1).

Los primeros materiales que se depositan en esta 
fase son rocas volcanoclásticas y volcánicas si hay 
intrusión del manto, o bien brechas y areniscas no 
muy potentes si no hay dicha intrusión. Posterior-
mente, al acelerarse la subsidencia por estiramiento 
de la corteza, se acumulan areniscas y conglomera-
dos de carácter arcósico en general, procedentes de 
los relieves formados por la elevación de los bloques 
laterales y distribuidos longitudinalmente en los au-
lacógenos por ríos de cauces entrelazados. Hasta 
aquí la evolución es similar a la de un rift intracon-
tinental, pero, en las uniones triples de rifts, dos de 
los brazos experimentarán seguidamente una expan-
sión progresiva mientras que no lo hará el tercero, 
limitándose a una subsidencia progresiva (fi guras 
22.18b y 22.19.2).

El aulacógeno sería invadido por el mar al con-
tinuar la subsidencia debida al estiramiento cortical 

y se depositarán series siliciclásticas fi nas y posteriormente dolomías arcillosas y estromatolíti-
cas, indicando sedimentación en mares muy so meros. El espesor total de los materiales acu-
mulados en este estadio puede llegar a 2.500 m.

Fase de subsidencia: tras la fase de subsidencia tectónica inicial comienza a dominar la de 
subsidencia térmica debida al enfriamiento del manto, más lenta que en la primera fase, pero 
que afecta a extensiones de hasta 10 veces la anchura del rift inicial a cada lado.

La sedimentación es marina, muy variable según la latitud de la cuenca, variando desde pla-
taformas carbonatadas someras muy extensas a turbiditas en el centro de la cuenca (fi gura 22.19.3). 
En el extremo distal se pueden formar deltas de gran tamaño, como es el caso del actual delta 
del Niger. Ocasionalmente puede asociarse abundante vulcanismo espilítico. La duración de esta 
fase puede alcanzar los 200 m.a., y el espesor de materiales acumu lados más de 5 km.

Fase de compresión o de inversión: en esta fase la estructura y la sedimentación en el aulacó-
geno cambian totalmente, al sufrir una ligera compresión, detenerse la subsidencia, y pasar las 
fallas hasta ahora normales a inversas (fi gura 22.19.4-5). Se produce un ligero plegamiento y la 
sedimentación vuelve a ser continental. Esta fase puede ser también muy larga y producirse en 
varios pulsos sucesivos (De Vicente et al., 2009). El estudio de los aulacógenos y su evolución, 
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Figura 22.18. Esquema mostrando el origen del surco de Benue como un 
brazo fallido de rift durante la ruptura continental que separó África de 
Suramérica durante el Cretácico (a), y de forma similar, la formación del 
valle del rift etíope durante la separación de África y Arabia hace unos 
25 m.a. (b). Modifi cado de Hoffman et al., 1974.
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comparados con las cuencas oceánicas y cordilleras de colisión ha permitido aclarar, en gran 
parte, la controversia sobre el origen de las cadenas plegadas mediante movimientos verticales 
u horizontales dominantes.

El mecanismo que reactiva periódicamente un aulacógeno en situación intraplaca parece ser 
una compensación isostática del exceso de masa y, por tanto, de la anomalía positiva de la gra-
vedad correspondiente, producida por la intrusión de rocas ultrabásicas en sus raíces y el relle-
no total por sedimentos de la cuenca (Braile et al., 1986); esta compensación produce una 
subsidencia que aprovecha las líneas de debilidad de las antiguas fracturas y reproduce el pro-
ceso anterior sobre la antigua cuenca. La fi gura 22.19 (Hoff man et al., 1974) resume la evolu-
ción comparada de un aulacógeno y de una cuenca marina clásica que se convierte posterior-
mente en un orógeno de colisión. Si el margen pasivo se convierte posteriormente en orógeno, 
las paleocorrientes se invierten en la fase fi nal tomando un nuevo sentido hacia el interior del 
aulacógeno.

Hay aulacógenos que sufren varios de estos 
ciclos a lo largo de su evolución, como es el caso 
del Aulacógeno del S de Oklahoma o Ouachita, 
que empezó a constituirse hace más de 1.000 m.a. 
(Keller y Baldridge, 1995), mientras que otros 
sólo experimentan un ciclo, pero de muy larga 
duración. La fi gura 22.20 muestra los estadios evo-
lutivos de la cuenca del Salado, en Argentina, que 
corresponde a los primeros estadios del ciclo teó-
rico de un aulacógeno (Introcaso y Ramos, 1984).

Los aulacógenos mejor estudiados, como al-
gunos del sur de la URSS, del Centro de Cana-
dá o del SW de Estados Unidos, son estructuras 
muy antiguas que removilizan suturas de blo-
quesiempres continentales precámbricos una y 
otra vez. De esta forma, no es necesario invocar 
la formación de una pluma caliente (hot spot) 
para reactivar las estructuras, ya que no siempre 
las fases de rifting se ven acompañadas de vulca-
nismo, sino que la transmisión de esfuerzos en 
los bordes de los bloques cratónicos puede ha-
cerse desde muchos cientos de kilómetros de dis-
tancia (Zolnai, 1986).

Capote (1978) y Álvaro et al. (1979) han in-
terpretado la evolución de la cordillera Ibérica 
durante el Mesozoico como el desarrollo de un 
aulacógeno, aportando, Vilas et al. (1982), nue-
vas precisiones para el Cretácico y, Arche y Ló-
pez-Gómez (1996), para el Pérmico y Triásico.

La distribución de los aulacógenos ha sido 
recientemente estudiada por Garetskyi (1996). 
Este autor considera que la mayor parte de los 
aulacógenos más recientes (Paleozoicos) están 
originados sobre otros anteriores, sin que esto 
implique un aumento del tamaño del mismo. 
Los aulacógenos del N de Eurasia están distri-
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Figura 22.20. Estudio evolutivo de la cuenca del Salado, provincia de Buenos 
Aires, Argentina, que corresponde a los estadios iniciales de un aulacógeno. 
Modifi cado de Introcaso y Ramos, 1984. Comparar con el modelo teórico de la 
fi gura 22.19.
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buidos en antiguas plataformas (cratones) del E de Europa y Siberia, aunque todos ellos difi e-
ren en el ángulo de entrada hacia el cratón. La mayoría de los aulacógenos más grandes tienen 
una prolongación diagonal hacia el cratón. En esta localización parece que los aulacógenos 
heredan la dirección de las principales estructuras del basamento y son confi nados a zonas de 
fractura que se encuentran bordeando zonas móviles del basamento.

Rifts protooceánicos tipo mar Rojo

Se trata de un estadio de extensión más avanzado respecto del caso anterior; es decir, si la 
expansión lateral de un graben continúa, el centro de la cuenca pasa a estar formado por cor-
teza basáltica oceánica procedente del manto, mientras que los bordes de la cuenca lo consti-
tuyen bloques de corteza continental adelgazada y fallada, sobre los que se conservan parte de 
los sedimentos de rift (fi gura 22.21). Los sedimentos proceden en gran parte de los fl ancos 
elevados de la cuenca y son fundamentalmente conglomerados y areniscas depositados como 
abanicos aluviales y fan-deltas, tanto en el continente como en medios marinos someros a los 
que se intercalan rocas volcánicas (Lowell y Genik, 1972; Hutchinson y Engels, 1970; Coffi  n 
y Eldholm, 1994).
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nivel del mar
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Arabia Saudí

SurcoCosta

Etiopía

Figura 22.21. Sección del mar Rojo como ejemplo actual de rift protooceánico donde pueden diferenciarse la 
distribución de los sedimentos más recientes y aquellos de la etapa rift (Lowell y Genick, 1972).

Habría que tener cuidado, sin embargo, a la hora de reconstruir un modelo general para 
este tipo de cuencas, ya que el mar Rojo (incluido el golfo de Aden) es el único ejemplo mo-
derno de protooceano en la Tierra; el golfo de California es básicamente una estructura trans-
tensional, aunque comparte muchas estructuras con el mar Rojo.

La ruptura de la corteza continental y la creación de nueva corteza oceánica no es un fe-
nómeno instantáneo a lo largo de toda la cuenca, sino que se propaga lateralmente en un 
período de algunos millones de años (Cochran, 1983). Bonatti (1985) ha demostrado en el 
mar Rojo que la primera aparición de corteza oceánica tiene lugar en áreas puntuales calientes 
que perforan una corteza continental estirada, adelgazada e inyectada por diques basálticos. 
A partir de este foco se producen dos segmentos opuestos de expansión linear, de unos 25 km 
de longitud cada uno, y, al cabo de unos cientos de miles de años aparece otro punto caliente 
a unos 50 km del anterior, donde se repite el proceso, propagándose la expansión defi nitiva-
mente en uno de los sentidos que, en el mar Rojo, es de S a N.

En la unión de los sucesivos ejes de expansión se producen discontinuidades de las isoba-
tas y de las anomalías magnéticas, que pueden o no evolucionar posteriormente a fallas trans-
formantes.
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En este estadio de evolución de la cuenca las intrusiones marinas pueden ser atrapadas por 
levantamientos temporales de horst transversales en cuencas cerradas donde pronto se evapo-
ran, dando lugar a acumulaciones muy potentes de evaporitas en el centro de la cuenca de 
expansión. Existen casos espectaculares, como el actual mar Rojo o el Atlántico Norte y Sur 
durante el Cretácico inferior, en los que repetidas invasiones marinas se desecaron dando lugar 
a depósitos de evaporitas 2 a 5 km con intercalaciones detríticas ocasionales (Pautot et al., 
1970, 1973; Kinsman, 1975). Las evaporitas reposan sobre corteza continental adelgazada o 
directamente sobre la corteza oceánica (fi gura 22.21).

Los bloques de los bordes de la cuenca presentan en general una elevación que hace que 
las superfi cies de aquellos se inclinen ligeramente hacia los interiores de las placas continenta-
les, desviando, por tanto, gran parte del drenaje de la cuenca en vías de formación, y, al mis-
mo tiempo, hace que se erosionen parcialmente. Esta elevación isostática de los bordes de la 
cuenca impide que grandes ríos alcancen el interior de la misma y que discurran paralelos a 
ella, como es el caso del Nilo, favoreciendo la acumulación de evaporitas; en las zonas elevadas 
de los bloques fallados pueden formarse arrecifes que protegen, tras ellos, «lagoons» hipersali-
nos y sebkhas costeras (Steckler, 1985).

La elevación de los bordes de la cuenca ha sido explicada como una consecuencia del fl u-
jo lateral de calor durante la extensión, especialmente si la litosfera inferior se estira inicial-
mente más que la superior (Beaumont et al., 1982; Chadwick, 1986; Keen, 1987; Ingersoll, 
1988; Reston y Pérez-Gussinyé, 2007). En menor proporción se puede producir un efecto 
similar provocado por el estira miento y las diferencias horizontales de presión y temperatura 
en la base de la litosfera, ya que tiene viscosidad lo sufi cientemente baja como para deformar-
se plásti camente. El espacio libre se ocupa por la astenosfera caliente que transmite vertical-
mente su calor y eleva por dilatación los bordes del rift protooceánicos.

Márgenes pasivos tipo Atlántico

Al continuar la expansión de los fondos oceánicos se originan, al menos teóri camente, dos 
márgenes simétricos con respecto a una dorsal oceánica, punto por donde surge el material 
volcánico procedente del manto. Se trataría, pues, del paso siguiente de extensión de una 
cuenca respecto a la situación protooceánica anteriormente citada.

Este tipo de márgenes se han denominado pasivos o de tipo Atlántico por ser el ejemplo 
más claro y mejor estudiado. Los márgenes pasivos han existido en nuestro planeta de forma 
continuada desde hace, al menos, 2.749 m.a., y en la mayor parte de los casos tienen una 
vida media de 181 m.a. (Bradley, 2008). Desde el comienzo de separación de estos márgenes 
y formación de la cuenca principal atlántica se fueron desarrollando en torno a 100 cuen-
cas menores (grábenes) en las proximidades a las costas del Atlántico (Burke, 1976; Schlische 
et al., 2003) (fi gura 22.22); algunas de ellas son brazos fallidos de puntos triples que evolu-
cionaron como un aulacógeno, como los casos descritos en el apartado anterior. Aunque el 
término «margen pasivo» ha perdurado en la mayor parte de las clasifi caciones de cuencas, 
algunos autores como Galloway (1987) lo consideran equívoco, ya que, en este tipo de már-
genes son importantes la actividad tectónica (debido, en parte, a la cantidad de sedimentos 
que acumulan), la subsidencia fl exural y los levantamientos diferenciales, así como los dife-
rentes regímenes de esfuerzo.

El comienzo de estas cuencas, como vimos previamente, parece tener una clara relación con 
estructuras previas, como muestra Lindholm (1978) para el caso concreto de la cuenca Atlánti-
ca, donde se aprecia cómo las fracturas de borde Triásico-Jurásicas en el lado E de América del 
Norte buzan esencialmente paralelas a la foliación subyacente. Pero no sólo es el comienzo, pa-
rece cada vez más patente que el estilo de evolución de las etapas de rift iniciales va a marcar 
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también la evolución posterior de una cuenca de 
este tipo. Si consideramos que el Rift del E de 
África puede representar un estadio evolutivo 
primitivo de una cuenca de márgenes pasivos 
tipo Atlántico, aquella muestra diferentes zonas 
que alternan asimétricamente cada 500  km 
aproximadamente (Rosendahl, 1987) y que es-
tán separadas por zonas de acomodación, como 
se muestra en la fi gura 22.15. Este tipo de es-
tructuración parece que puede conservarse a lo 
largo de la evolución de la cuenca de márgenes 
pasivos tipo Atlántico, como señalan Wernicke 
y Tilke (1989), de manera que podrían «encajar-
se» ambos márgenes pasivos coincidiendo con su 
posición original en un supuesto acercamiento 
entre éstos, como muestra la fi gura 22.23.

Una separación de márgenes pasivos de 
esta manera provoca que cada margen sea si-
nuoso, con entrantes y salientes (fi gura 22.23) 
debido a la asimetría antes señalada que se ha-
bría gestado en un estadio previo, como el que 
muestra la fi gura 22.15. Las zonas de entran-
tes disponen las fracturas principales con bu-
zamiento hacia la cuenca principal mientras 
que en las zonas de saliente sucede lo contra-
rio. Al mismo tiempo, en las zonas de entran-
te, la disposición lístrica de sus fracturas y el 
giro que éstas producen durante la extensión 
debido al arqueamiento positivo local de la 
falla (fi gura 22.23) provocan una extensión 
aún mayor (un problema de espacio, según 
Wernicke y Tilke, 1989), siendo compensada 
isostáticamente con la elevación del márgen 
pasivo dejando, al mismo tiempo, una cuenca 
aislada lateral a dicho margen (Wernicke y 
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Figura 22.22. Ilustración de la distribución de los principales grábenes alrededor 
del océano Atlántico que fueron formados asociados a las primeras etapas de 
ruptura continental. La edad de los mismos es distinta; así, aquellos entre las 
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80-60 m.a. El rayado del centro se refi ere a la 
corteza oceánica. Modifi cado de Burke, 1976.

Figura 22.23. Modelo que muestra la geometría 
en tres dimensiones de la hipotética «indenta-
ción» de ambos labios de la cuenca central At-
lántica al comienzo de la separación de los mis-
mos. Sobre los labios se sitúan los nombres de 
los actuales entrantes y salientes reconocidos. 
Las zonas alternantes de adelgazamiento corti-
cal desarrollarán salientes. Modifi cado de Wer-
nicke y Tilke, 1989.
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 Tilke, 1989). Cuencas como éstas serían las de Newark (Zeilinga et al., 1988; Schlische et 
al., 2003) y Gettysburg (Root, 1988) al E de los Estados Unidos, mientras que los Apalaches 
representarían la zona elevada. Estas elevaciones pueden estar a su vez ayudadas por intru-
siones basálticas que suelen acompañar a los primeros estadios de la aparición de corteza 
oceánica (Prodehl et al., 1984). Estas cuencas y zonas elevadas tienen sus opuestas en la zona 
próxima a la costa actual de África, aunque en este caso estén menos desarrolladas.

El modelo clásico hasta ahora descrito supone el alejamiento entre de dos partes comparables 
de un rift, pero generalmente hay entre ambos márgenes profundas diferencias de tamaño, es-
tructura y espesor de los sedimentos (Barbier et al., 1986; Malod, 1987; Wernicke y Tilke, 1989; 
Bott, 1995). Así, el margen Cantábrico es estrecho y su «equivalente» el Armoricano-Aquitánico, 
ancho, el margen de Galicia es ancho y su «equivalente» de los Grandes Bancos Sur-Flemish Cap 
es estrecho, etc. Los márgenes anchos tienen cuencas limitadas por fallas lístricas al pie del talud 
continental formando semigrábenes, mientras que los márgenes estrechos no las tienen; por otra 
parte, y tras hacer las reconstrucciones correspondientes, el homólogo de un margen estrecho 
siempre es uno ancho y viceversa. Esto resulta fácil de entender poniendo en práctica el modelo 
de Wernicke (1981), de cizalla simple, que describimos al comienzo de este capítulo y que con-
cretamos para este caso en la fi gura 22.24.

Futuro margen
estrecho

Estiramiento
dúctil

Futuro margen
ancho

Zona de
ruptura

Figura 22.24. Tectónica pelicular (thin-skinned tectonics) aplicada a un margen pasivo tipo Atlántico. Modifi cado 
de Malod, 1987.

Si la sedimentación es escasa o nula, como ocurre en el margen atlántico de Portugal, Es-
paña y Francia (Montadert et al., 1979) la pronun ciada topografía causada por el rifting inicial 
es todavía reconocible y la «discordancia de ruptura» (fi gura 22.6) no siempre fácil de diferen-
ciar. La subsidencia es fundamentalmente térmica y los sedimentos se adelgazan e inclinan 
progresivamente hacia mar abierto.

En las cuencas de margen pasivo de tipo Atlántico la separación entre los bordes y el 
ascenso de material basáltico procedente del manto no se produce al mismo tiempo a lo lar-
go de aquellos. Este desfase es fácil de entender especialmente para cuencas de miles de ki-
lómetros, como la Atlántica, y que ya está condicionada directamente por la esfericidad del 
Planeta; es decir, sería como un balón lleno de arena que al salir ésta del interior lo hace 
inicialmente por una pequeña ranura que, al aumentar la presión, iría propagándose en for-
ma de cremallera hacia polos opuestos. Así, en la fi gura 22.22 puede apreciarse como la 
cuenca Atlántica se abrió inicialmente en el Jurásico superior frente a la costa actual de Sierra 
Leona para irse propagando posteriormente hacia el N y S durante decenas de millones de 
años. El comienzo, duración y volumen de los materiales volcánicos en los márgenes oceáni-
cos pasivos puede variar enormemente, como exponen en detalle Wilson et al. (2002) para 
los casos sin vulcanismo, y Menzies et al. (2002) para los casos con abundante vulcanismo 
asociado.
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El desfase en la apertura está compensado por una fracturación que se va haciendo cada vez 
más intensa con la separación de los fl ancos. Se trata de una fracturación aproximadamente per-
pendicular a la fractura principal de la cuenca, como muestran Tankard y Welsink (1988) para 
los Grandes Bancos, en la costa E de América del Norte (fi gura 22.25). Estas fracturas transforman-
tes tienen un desplazamiento longitudinal de tal modo, que acomodan e individualizan grandes 
bloques o plataformas que actúan por separado (fi gura 22.13d, e) (Sheridan, 1976) y cuyas fron-
teras entre ellas pueden representar trampas petrolíferas (Gibbs, 1989). Un estadio primitivo de 
estas fracturas transformantes puede estar representado por las zonas y fracturas de transferencia 
de las cuencas rifts, en las zonas de acomodación, como se muestra en la fi gura 22.15.
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y Welsink, 1988.
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La sedimentación en una cuenca de márgenes pasivos tipo Atlántico varía considerable-
mente en función del momento y el punto en el que se realiza. Esto quiere decir que los se-
dimentos más antiguos que tendremos en la cuenca pertenecen todavía a aquellos de la etapa 
rift y sobre los que, una vez que penetra el material basáltico del manto y separa los bordes, 
se sedimentarán otros nuevos que desde ese momento serán básicamente de tipo marino (fi -
gura 22.21). La subsidencia será mayor hacia los bordes de la cuenca ya que ésta se enfría 
según nos alejamos de su centro (Jarvis y McKenzie, 1980; Cochran, 1983), donde se incor-
pora principalmente el material basáltico procedente del manto a través de la dorsal. Así, la 
cantidad de sedimentos que se acumulan en las proxi midades de estos bordes será mayor, 
dando como resultado un prisma de sedimentos que se adelgaza en la plataforma costera y en 
la zona central de la cuenca, como simplifi can Dewey y Bird (1970) (fi gura 22.26).

La «discordancia de ruptura» (fi gura 22.26) se explica por la erosión parcial de los bordes 
del rift inicial tras elevarse ligeramente (ver Rifts intracontinentales) y el hundimiento relativo 
simultaneo de la parte central de la cuenca. La subsidencia térmica posterior provoca la sedi-
mentación marina antes citada en «onlap» costero sobre el cratón estable y los grábenes y se-
migrábenes iniciales, que subsiden además en respuesta a la carga sedimentaria.

Observando una de las mitades de la cuenca, desde la dorsal hasta la línea de costa (fi gu-
ra 22.25). Dewey y Bird (1970) resumen la siguiente sucesión de formas topográfi cas y sedi-
mentos:

La dorsal oceánica: puede estar muy fracturada y presentar un marcado valle central, 
como la del centro del Atlántico, o tener menos resalte, como la del E del Pacífi co. A partir 
de ella la litosfera engrosa por enfriamiento progre sivo. La profundidad media de las dorsales 
es de 1.500 m, pero las fracturas pueden producir grábenes paralelos que descienden hasta 
4.000 m y en los que se acumulan sedimentos turbidíticos procedentes de los sedimentos pe-
lágicos de las elevaciones adyacentes (Van Andel y Komar, 1969).

La llanura abisal: el hundimiento de la corteza oceánica debido a la subsidencia térmica, 
adquiere una velocidad expo nencialmente decreciente con el tiempo llegándose así hasta al-
canzar la llanura abisal, muy extensa en el Atlántico y Pacífi co, situada entre 4.500 y 6.000 m 
de profundidad. Recibe sedimentación pelágica, cuya composición siliciclástica o calcárea de-
pende de las corrientes y del nivel de compensación de los carbonatos. Naturalmente la edad 
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Figura 22.26. Esquema de un margen pasivo maduro tipo Atlántico. Modifi cado de Dewey y Bird, 1970.
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del basamento y de los primeros sedimentos es mayor según nos separamos de la dorsal oceá-
nica. También se pueden formar nódulos de óxidos de Mn, normalmente asociados a fuertes 
corrientes.

El prisma miogeoclinal: constituido por la acumulación de sedimentos procedentes del con-
tinente o, en el caso de plataformas carbonatadas, rela cionadas con él. Posee cuatro partes bien 
diferenciadas, con sedimentos que son característicos: Costa, plataforma continental, talud con-
tinental y borde precontinental (Dickinson, 1981; Grow, 1981) (fi guras 22.25 y 22.26).

Este prisma forma un cinturón de an-
chura variable a lo largo del borde conti-
nental fracturado y adelgazado. Constitu-
ye la zona de transición a la corteza 
oceánica pudiendo llegar a cubrir parte 
ésta, según sea el aporte de sedimentos. La 
costa y la plataforma continental, donde 
se acumulan sedimentos muy variados, de 
procedencia generalmente continental, 
forman una parte del prisma, y el borde 
precontinental, donde se apilan fundamen-
talmente turbiditas, es la otra zona de acu-
mulación, aunque por ella pasan gran 
cantidad de sedimentos a través de los ca-
ñones submarinos (zona de bypassing) 
(Sangree et al., 1978), lo que la convierte 
en una «zona inane» (starved region), en la 
que sólo se acumulan sedimentos fi nos. 
Sin embargo, en ella se pueden producir 
grandes deslizamientos de hasta 700 km 
de desplazamiento (Embley, 1976; Nardin 
et al., 1978) y varios km3 de volumen, que 
dejan cicatrices en su parte superior (fi gu-
ra 22.27) y forman estructuras de com-

presión en su frente (Lewis, 1971). Elter y Trevisan (1973) 
hacen la distinción entre deslizamiento (slumping), forma-
do por materiales de la misma edad que las rocas que los 
contienen y un origen próximo, y olistostroma, formado 
por sedimentos más antiguos procedentes de áreas fuente 
lejanas y más antiguas.

La estructura vertical del prisma miogeoclinal en su 
parte proximal (costa- talud), también llamada «terraza con-
tinental» (Dickinson, 1981), tiene tres partes muy diferen-
tes (fi gura 22.28a). La inferior, que refl eja una rápida sedi-
mentación clástica sobre un basamento continental 
fracturado y estirado, refl eja la primera etapa de apertura 
de la cuenca (Falvey, 1974; Montadert et al., 1979; Bally, 
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Figura 22.28. Evolución de un margen tipo Atlántico y desarrollo del 
prisma miogeoclinal constituido por cuatro partes bien diferenciadas 
por sus sedimentos: costa, plataforma continental, talud continental y 
borde precontinental. También se pueden formar carbonatos tras la 
deposición de la cuña clástica inicial. Modifi cado de Dickinson, 1981.
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1981) y en ella los sedimentos continentales del rift inicial ocupan semigrábenes limitados por 
fallas lístricas (fi gura 22.29), sucedidos luego por un conjunto también siliciclástico interme-
dio, discordante con el anterior predominantemente marino somero, que representa el comien-
zo de la cuenca oceánica y que puede adquirir gran espesor debido a la rápida subsidencia 
térmica en este estadio. La discordancia entre estos dos conjuntos, o discordancia de ruptura 
(Falvey, 1974), marca el comienzo de la expansión oceánica para la cuenca (ver fi gura 22.6).

El conjunto superior, que ocupa cada vez áreas más al interior del bloque continental, 
refl eja tasas de sedimentación menores, al atenuarse hasta cesar la subsidencia térmica y de-
berse únicamente a la fl exión del borde del bloque continental por carga de sedimentos y 
ajuste isostático (ver fi gura 22.28b).

En estos márgenes maduros se pueden desarrollar ciclos progradantes deltaicos o platafor-
mas carbonatadas (Grow, 1981; Dickinson, 1981; Read, 1982; fi gura 22.29), pues la tasa de 
sedimentación supera la de subsidencia. En casos extremos, por ejemplo, delta del Níger o la 
costa norte del golfo de México, la corteza oceánica llega incluso a deformase por fl exión para 
ajustarse isostáticamente a la carga.

Todo el conjunto del prisma miogeoclinal puede estar además cortado por discordancias 
que marcan oscilaciones del nivel del mar, pliegues diapíricos debidos a la movilidad de sales 
originadas en los estados iniciales tipo mar Rojo de la cuenca, fallas lístricas de crecimiento, a 
veces heredadas de las del rift inicial, y extensos deslizamientos en el talud continental.
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El vulcanismo que da paso a los basaltos provenientes del manto está relacionado con el 
momento de ruptura de la corteza continental o la etapa justo anterior a ésta. En muchos 
casos este vulcanismo no llega a afl orar, y cuando lo hace, tiende a aprovechar zonas de de-
bilidad del basamento (Wilson, 1993). La mayoría de estos materiales son fl ujos basálticos 
toleíticos que pueden ocupar áreas de más de 1 millón de km2 y un espesor que llega a supe-
rar 1 km (Bott, 1995). Para el entorno de las Islas Faeroe, al N de Escocia, se estima que se 
emplazó más de 1 millón de km3 de lavas (Morton y Parson, 1988), actividad que se produjo 
hace 62-50 m.a. La temperatura del manto litosférico parece que ejerce un control fundamen-
tal en la composición química y volumen de magma procedente del manto (McKenzie y Bic-
kle, 1988). Igualmente, parece que el volumen de magma producido es proporcional a la 
extensión experimentada por la cuenca (Wilson, 1993).

Para fi nalizar el presente apartado hacemos una serie de consideraciones de interés. Por un 
lado señalar que la abundante información sobre los márgenes pasivos tipo Atlántico obtenida 
en los últimos años se ha debido a su enorme interés como áreas generadoras de hidrocarburos 
y de trampas para su acumulación. Watkins et al. (1979), Watkins y Drake (1982), Gibbs 
(1989) y Glennie (1990), así como varios informes iniciales del DSDP (Deep Sea Drilling 
Project) - IPOD (International Program of Ocean Drilling) constituyen refencias básicas sobre 
este tema. Por otro lado cabe destacar los graves problemas que impiden, en gran parte, dis-
tinguir en estos bordes de cuenca entre variaciones del nivel del mar debido a causas eustáticas 
o bien por subsidencia o elevación tectónica, especialmente cuando estos fenómenos se solapan. 
Sí parece claro, que la acumulación de sedimentos en un margen continental tipo Atlántico 
provoca la fl exión y subsidencia de la corteza rígida, aunque este hundimiento también nece-
sita una mayor justifi cación, debiéndose pensar en otros factores como contracción térmica, 
salida de fl ujos gravitacionales de material de la corteza, metamorfi smo de la corteza profunda 
(Watts y Ryan, 1976; Cochran, 1983) o la tensión horizontal generada entre placas litosféricas 
que, combinada con la carga de sedimentos, puede justifi car variaciones del nivel del mar su-
periores a 1 cm/millón de años (Cloetingh et al., 1985; Kooi y Cloetingh, 1989). En cualquier 
caso, las grandes discordancias que encontramos en el registro sedimentario que representan 
los límites de las secuencias principales de los prismas de sedimentos antes citados son debidas 
a las variaciones del nivel del mar (por la causa que sea), mientras que la arquitectura de los 
estratos entre dichos límites estarán controlados por el aporte de sedimentos, la fi siografía de 
la cuenca y la acomodación de los sedimentos (Posamentier y Allen, 1993; Schlager, 1993). 
La disposición de márgenes estrechos en un lado y márgenes anchos en otro de algunas cuen-
cas marinas se producen cuando hay un despegue intra-litosfera continental en  el contacto 
frágil-dúctil de la misma. El margen ancho se desarrolla por debajo del nivel de despegue y el 
estrecho, por encima (Huismans y Beaumont, 2008).

Por último, hay que recordar también que en fases compresivas posteriores puede darse la 
inversión de las fallas lístricas, convirtiendo en mantos de cabalgamiento a los sedimentos previa-
mente depositados (fi gura 22.19.5). La apertura, expansión e inversión de los márgenes continen-
tales puede estar acompañada de vulcanismo (Menzies et al., 2002) o no (Wilson et al., 2001).

Cuencas inter-arco

Estas cuencas parecen una contradicción: son estructuras de distensión relacio nadas con 
márgenes convergentes de placas (Karig, 1970, 1971; Scholl et al., 1975; Dickinson, 1981; 
Einsele, 1992). Su origen es el intenso fl ujo térmico generado tras el arco magmático, ligado a 
la subducción de corteza oceánica y al movimiento de separación en las corrientes de convección 
del manto que adelgaza y estira la placa suprayacente separándola en dos (fi gura 22.30a). El 
movimiento relativo es variable; así, en Sumatra se produce un sistema de fallas en dirección 
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que dan lugar a cuencas de separación (pull-apart basins). En 
otros casos el arco magmático se rompe por su parte trasera 
y se produce divergencia, como en Tonga o Las Marianas, 
apareciendo corteza oceánica entre ambos fragmentos.

Comienzan su evolución como grabens complejos, de 
los que puede ser un ejemplo la depresión de Nicaragua, 
tras el arco magmático Centroamericano, en el que se de-
positan sedimentos fl uviales y lacustres de origen volcánico, 
con cenizas y piroclastos intercalados.

Posteriormente, si el proceso continúa, la separación 
hace que se formen mares someros de subsidencia rápida a 
moderada, con sedimentación abundante en los márgenes 
y sólo pelágica en el centro, a veces asociada a turbiditas 
procedentes del arco magmático y con una aparición de 
corteza oceánica, provocando una cuenca intermedia (fi gu-
ra 22.30b).

En conjunto recuerdan a cuencas protooceánicas, pero 
reciben menos sedimentos, pues los márgenes no se elevan 
como en el otro caso, y están asociadas a un complejo arco-
surco convergente. Los sedimentos tienen claro origen vol-
cánico y están asociados a piroclastos, cenizas y coladas de 
lava.

Otro origen de estas cuencas (Scholl et al., 1975) es el 
de un fragmento de corteza oceánica atrapada tras un arco 
magmático cuando se produce la subducción dentro del 
área oceánica, como en las Aleutianas, pero entonces es 
mejor denominarlo mar marginal, pues no hay expansión 
tras el arco (fi gura 22.30).

Cuencas extensivas en etapas orogénicas tardías o cuencas de colapso

Se trata de cuencas de extensión desarrolladas inmediatamente después o incluso al fi nal 
de etapas compresivas, indicando un cambio local de régimen compresional a extensional en 
cinturones orogénicos. Estas cuencas fueron inicialmente descritas a comienzo de la década de 
los ochenta, pero inicialmente no se entendía la superposición de ambas tendencias tectónicas 
opuestas. England (1983) pudo observar, sin llegar a entender los mecanismos, cómo el oró-
geno del Himalaya muestra evidencias de deformación extensional interna en un conjunto 
general de contracción, como de forma similar sucede en la región Basin and Range, en el 
oeste de Estados Unidos (Coney y Harms, 1984; Dewey, 1987).

Pocos años después, en un orógeno Caledoniano, al S de Noruega, diferentes autores ob-
servaron algo similar a lo anteriormente expuesto para el Devónico (Seranne y Seguret, 1987; 
Seranne et al., 1989; Fossen, 1992). Se pudieron tomar medidas con estudios de microtectó-
nica que indicaban cómo la extensión afectaba a un área superior a 200 km de ancho y con 
una corteza muy engrosada, contrario a lo que debería encontrarse en un contexto distensivo 
y, sin embargo, presente dentro de un contexto compresivo. Tampoco se observó evidencia 
de subsidencia térmica posterior a la extensión. La extensión no estaba, pues, relacionada con 
el adelgazamiento litosférico debido a un cambio térmico como hemos visto previamente, 
sino que estaba conducida por fuerzas de gravedad derivadas, como veremos enseguida, del 
engrosamiento excesivo de la corteza tras la compresión previa (Seranne et al., 1989) y el 
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desequilibrio isostático consecuente. La extensión se produce de forma especial, a través de 
un nivel de despegue de ángulo muy bajo, en torno a los 5° y no superior a los 25°, produ-
ciéndose un deslizamiento en sentido opuesto al que se produjo durante la colisión previa 
(fi gura 22.31). Ante esta base poco inclinada, la extensión puede llegar a ser muy grande 
(superior a 25 km) para la relativamente poco extensa área afectada, favoreciendo, con ello, 
que la disposición de sedimentos sea practicamente «subhorizontal», lo que permite una tasa 
de sedimentación sintectónica de varios miles de metros en secuencias continentales siliciclás-
ticas granocrecientes, como describen Steel et al. (1977) para la cuenca Hornelen, dentro del 
entorno del orógeno caledónico antes citado, aunque estos autores en aquel momento justi-
fi caban esta alta tasa de sedimentación a otros motivos. La sedimentación se produce princi-
palmente a través de abanicos aluviales cuya dinámica está relacionada con los pulsos exten-
sivos de la propia cuenca y los giros que provoca sobre los bloques en el borde de la misma 
(fi gura 22.31). Otra característica importante de estas cuencas es que, debido al ángulo tan 
bajo que presenta el plano de deslizamiento, la corteza que queda bajo éste se mantiene prác-
ticamente sin deformación.

La mayoría de los autores citados anteriormente para el Orógeno Caledónico y en otros 
casos como en el del Macizo Central francés (Echtler y Malavieille, 1990) coinciden en rela-
cionar la etapa de extensión de este tipo de cuenca con la pérdida de masa cortical y su con-
siguiente adelgazamiento debido al colapso de la parte inferior de la corteza (fi gura 22.32), 
mecanismo descrito para otras áreas por Molnar y Chen (1983) y Wernicke et al. (1987), 
entre otros.
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Figura 22.31. Interpretación tentativa en tres etapas (a, b, c) de la zona extensional de despegue sobre las rocas del orógeno Caledónico 
del oeste de Noruega. El esquema inferior de la derecha representa el mecanismo de formación de la cuenca Hornelen y su relleno durante 
el Devónico medio, mostrando el deslizamiento entre las capas o paquetes sedimentarios que a su vez se apoyan oblicuamente sobre un 
nivel de despegue basal produciendo una deformación dúctil durante el relleno de la cuenca. El nivel de despegue es subhorizontal en la 
mayor parte de su superfi cie permitiendo una amplia zona de acomodación y con ello una elavada tasa de sedimentación. Modifi cado de 
Chauvet y Seranne, 1989.
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Cuencas de inversión ligadas a márgenes pasivos o de desarrollo vertical

Se trata de un tipo de cuenca muy particular por desarrollarse a partir de diferentes mo-
vimientos recurrentes de desplazamiento vertical (tectónica de inversión) pero dentro de un 
régimen de extensión. Quizás los ejemplos más claros son los descritos por Grant (1987) en 
la costa E de Canadá, al S del mar del Labrador, entre los meridianos 54° y 46° y los paralelos 
52° y 46°. Estas cuencas, de forma alargada, tienen un basamento precámbrico-paleozoico y 
un relleno de sedimentos que van desde el Carbonífero hasta comienzos del Cretácico y que 
hoy están enterrados bajo otros cenozoicos. Los estudios sísmicos en la zona han mostrado 
que los fl ancos de estas cuencas están constituidos por diferentes niveles erosivos que indican 
levantamientos periódicos (inversión) seguidos de subsidencia (fi gura 22.33), llegando pun-
tualmente a registrar desplazamientos en la vertical de hasta 10.000 m. El segmento que une 
estas cuencas coincide con un eje de marcada anomalía gravitatoria, que refl eja un cuerpo 
denso probablemente relacionado con la formación de la cuenca.

Figura 22.32. a) Modelo esquemático de la última etapa 
del orógeno Caledónico y la post-Caledónico en la cordi-
llera Caledónica, Noruega. Un colapso extensional de la 
parte engrosada central del orógeno b) generaría un esfuer-
zo vertical aumentando la tensión horizontal de la zona 
elevada c). Finalmente, si continúa la extensión d), se 
formaría una cuenca asimétrica con un desarrollo como el 
que se muestra en la fi gura 22.31c. Modifi cado de Fossen, 
1992.
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Lo más destacado de estas cuencas es 
que apenas muestran movimientos hori-
zontales, a pesar del adelgazamiento im-
portante de la corteza que, como vimos 
previamente, es una característica común a 
todas las cuencas en régimen de extensión.

Anomalías de este tipo podrían también 
indicar cuencas similares enterradas hoy 
bajo sedimentos terciarios. De hecho, Bott 
(1995) deduce que tiene que haber otros 
mecanismos, al margen de la extensión, que 
provoquen el adelgazamiento de la litosfera, 
ya que la astenosfera emplazada bajo los sis-
temas de rift actuales del E de África es su-
perior a la que se justifi ca simplemente por 
los mecanismos de extensión. Entre estos 
mecanismos se citan la inyección de magma 
(Mareschal, 1983), penetración diapírica 
(Turcotte y Emerman, 1983), calentamien-
to de la litosfera  por conducción térmica 
(Crough y Th ompson, 1976) y la migra-
ción diapírica de magma asociado a la aste-
nosfera (Neugebauer y Reuter, 1987).

Cuencas ligadas a contactos 
con movimiento paralelo de placas

Las fallas en dirección son aquellas que 
poseen un movimiento principal horizon-
tal, pero son muy raras las que sólo tienen 
este movimiento. Si son importantes y 
rompen la litosfera completamente se de-
nominan fundamentales (De Sitter, 1964) 

o transcurrentes (Norris et al., 1978), y si comienzan y acaban en zonas de subducción o en 
dorsales oceánicas se denominan transformantes (Wilson 1965).

Estas fallas no poseen una traza rectilínea, sino sinuosa, entrelazada, que da lugar a zonas 
de compresión y distensión (fi guras 22.34 y 22.41; Reading, 1980; Crowell, 1974a, 1974b) 
denominadas en este caso transpresionales y transtensionales (Harland, 1971), y asociadas a 
ellas se forman cuencas de geometrías y evolución muy variadas (Mann et al., 1983). La pro-
blemática de este tipo de cuencas ha sido revisada en el extenso trabajo de Biddle y Christie-
Blick (1985).

Las fallas tienen esta geometría sinuosa porque deben adaptarse a las disconti nuidades y 
cambios de materiales que cortan. En sección suelen estar formadas por abanicos de fracturas 
divergentes que se unen en profundidad en una única falla subvertical, dando una estructura «en 
fl or» característica. En superfi cie estas fracturas individuales se presentan como cabalgamientos 
que, en general, tienen una extensión lateral de unos pocos kilómetros, pero que se disponen en 
relevo unos de otros.

La dinámica de desplazamiento entre los dos bloques litosféricos opuestos tiene lugar a lo 
largo de una estrecha zona linear llamada Zona de Desplazamiento Principal, que puede tener cen-

A
CARBONÍFERO

?

?

?

?

? ?

? ?

? ?

0
0

0

0

0

0

4

4

4

4

4

8

8

8

8

8

10

12

10
km

10
km

10
km

10
km

16
km

20 40 60 100 km80
E

Triásico

Fondo marino

Nivel del mar

Cenozoico

Trias.

Cretácico
Jurásico

Cretácico
Jurásico

Cretácico
Jurásico E

ACTUAL

D
CRETÁCICO SUPERIOR

C
TRIÁSICO SUPERIOR

CRETÁCICO INFERIOR

B
POST CARBONÍFERO-
TRIÁSICO SUPERIOR

PALEOZOICO

PALEOZOICO

PALEOZOICO

PALEOZOICO

PALEOZOICO

PALEOZOICO

PALEOZOICO

PALEOZOICO

Figura 22.33. Evolución secuenciada del desarrollo de una serie de cuencas al este 
de la costa oriental de Canadá. Las fl echas de la derecha indican la tendencia en cada 
etapa del movimiento vertical. Lo más signifi cativo de estas cuencas es que en ningún 
momento existe prácticamente extensión lateral, aún estando en un régimen distensi-
vo. Exageración vertical (x 2,5). Modifi cado de Grant, 1987.



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

1226

tenares de kilómetros de longitud (Harding et al., 1985). Esta zona está formada por fallas en 
dirección, sintéticas, y fallas de cizalla P (P shear zones) a 30° y desplazamiento opuesto.

Las inhomogeneidades litosféricas en la horizontal provocan modifi caciones de la orien-
tación de la Zona de Desplazamiento Principal y la creación de estructuras asociadas disten-
sivas, como cuencas pull-apart e incurvaciones disipasivas (releasing oversteps) o compresivas, 
como las incurvaciones compresivas (restraining bends), asociaciones de fallas en abanico lla-
madas «estructuras en fl or» (negative fl ower structures) por su aspecto en perfi l transversal (fi -
gura 22.35).

Las diferencias en tasa de desplazamiento horizontal entre segmentos de la Zona Principal 
de Desplazamiento se acomodan mediante fallas normales oblicuas «en echelon» (fi gura 22.41).

El estudio detallado de la cinemática de estas fallas en dirección y el origen y evolución de 
las cuencas sedimentarias asociadas está tratado de forma detallada en Biddle y Christie-Blick 
(1985), Ballance y Reading (1980) y Storti et al. (2003). Hay que resaltar que se pueden for-
mar cuencas sedimentarias con rellenos muy potentes tanto en los segmentos extensionales 
como en los compresivos.
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Como la entrada de sedimentos en 
las cuencas continentales se hace por 
puntos concretos, normalmente los vér-
tices de los cuadrángulos, el espesor apa-
rente de facies concretas puede parecer 
enorme, por ejemplo, más de 12 kilóme-
tros en los conglomerados de la Forma-
ción Violin, California (Crowell, 1974), 
pero es sólo un efecto aparente, difícil de 
apreciar en series antiguas (Rodgers, 
1980), si el movimiento lateral se man-
tiene durante millones de años.

En cualquier análisis de cuencas li-
gadas a fallas en dirección se debe tener 
en cuenta que, al progresar el movimien-
to, la geometría, orientación y régimen 
de cada una puede cambiar sustancial-
mente con el tiempo, pasando de trans-
presivo a transtensivo y viceversa, y que 
difícilmente encontraremos los sedimen-
tos adyacentes a las fallas que contro-
laron su deposición, sino otros más jó-
venes.

Las cuencas de este tipo son más pe-
queñas que las originadas por extensión, 
por tensión o por contracción, midién-
dose en algunas decenas de km como 
máximo y sin sufrir practicamente sub-
sidencia por enfriamiento, ya que los 
procesos relacio nados con la astenosfera 
son mínimos o no existen.

Según Christie-Blick y Biddle (1985) 
hay una serie de características propias 
de estas cuencas que permiten caracteri-
zarlas: a) siempre hay un choque impor-
tante entre las rocas puestas en contacto 
por las fallas y las reconstrucciones del 
estado inicial del área requieren grandes 
desplazamientos horizontales, de varias 
decenas a centenas de km. Para estas re-
construcciones son muy útiles los estu-
dios del área fuente a partir, por ejem-
plo, de los datos de los conglomerados; 
b) la asimetría de las cuencas es muy 
acusada en sección transversal, migrando 
depocentros y facies rápidamente; c) la 

subsidencia es muy rápida, pero episódica, acumulándose en condiciones favorables más de 
1.500 m de sedimentos por millón de años, llegando en algunos casos a 4.000 m; d) los se-
dimentos muestran fuertes cambios de facies y discordancias intraformacionales de gran tama-
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Figura 22.35. Ilustración esquemática de cuencas de antepaís periféricas, posteriores y 
de cuencas asociadas a la zona de subducción. Modifi cado de Allen y Allen, 2005.
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ño, y e) diversas cuencas a lo largo del mismo sistema de fracturas pueden tener sedimentos 
muy diferentes, debido a los distintos regímenes tectónicos posibles a lo largo del mismo. En 
series antiguas puede ser muy complicado encontrar las relaciones mutuas.

Cuencas transtensionales

En el movimiento de una falla en dirección 
que presente ondulaciones se formarán áreas de-
primidas en las zonas de transtensión. Estas zo-
nas recibirán sedimentos procedentes de sus bor-
des y áreas elevadas por plegamiento y fracturación 
(en las zonas de transpresión) que también apor-
tarán sedimentos a las zonas deprimidas. Esto se 
puede dar en curvaturas suaves o muy acusadas, 
aunque la forma es ligeramente diferente 
(Crowell, 1974a; fi gura 22.34), en el primer caso 
se forma una cuenca en forma lenticular vista en 
planta, llamada cuenca de disipación (releasing 
bend), mientras que en el segundo se forma una 
de forma oblonga denominada cuenca de sepa-
ración (pull-apart basin). Estos últimos tienen 
mayor importancia, aunque la escala de estas 
cuencas varía desde unos pocos metros a va rias 
decenas de km de longitud. La corteza continen-
tal se estira y puede llegar a dar lugar a la apari-
ción de rocas volcánicas en el centro de la cuen-
ca (Crowell, 1974b; fi gura 22.36).

Los sedimentos pronto rellenan el espacio creado por el movimiento. Es habitual que pri-
mero se forme un lago si el fenómeno ocurre en áreas continentales, pero como la diferencia 
de relieve entre el fondo de la cuenca y los bloques marginales es grande, descienden abanicos 
aluviales que pueden colmatar la cuenca, y si el movimiento continúa, pueden formarse en el 
centro redes fl uviales longitudinales. Hay que destacar la importante potencia estratigráfi ca de 
estos sedimentos. La Brecha Violín, asociada a la falla San Gabriel en el S de California tiene 
unos 12.000 m de sedimentos acumulados (Crowell, 1974a) y Steel y Gloppen (1980) des-
criben en otros ejemplos espesores cercanos a los 26 km. Los trabajos de Cunningham y Mann 
(2007) y Storti et al. (2003) son las referencias básicas modernas sobre estas cuencas.

El mar Muerto constituye un ejemplo clásico de este tipo de cuencas. Tiene más de 10 km 
de sedimentos acumulados desde el Mioceno hasta la actualidad y su depocentro migra rápi-
damente hacia el N. Su relleno está formado por tres grandes grupos (Neev y Emery, 1967; 
Zak y Freud, 1981), comenzando por 2.000 m de depósitos continentales clásticos miocenos 
al S, cerca del mar Rojo, seguidos por 4.000 m de evaporitas marinas depositadas en la Fosa 
de Sodoma, algo más al N, y de edad Plioceno-Pleistoceno inferior. Actualmente la sedimen-
tación tiene lugar en la fosa Amora-Lisan, donde se han acumulado unos 3.500 m de evapo-
ritas y carbonatos lacustres y sedimentos aluviales asociados, que han reaccionado a los esfuer-
zos tectónicos deformándose diapíricamente. Las cuencas pull-apart con evaporitas como 
componente principal de su relleno han recibido poca atención comparadas con sus equiva-
lentes con relleno dominado por sedimentos siliciclásticos. El mar Muerto es un pull-apart 
originado en un sistema de fallas en dirección sinistrales con un ligero componente extensio-
nal provocado por una ligera componente de separación de los bloques litosféricos implicados 
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Figura 22.36. Cuenca transtensiva de separación (pull-apart basin) con pequeños 
cabalgamientos laterales y vulcanismo asociado. Modifi cado de Crowell, 1974b.
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simultánea al movimiento en paralelo principal (Garfunkel, 1981; Cloetingh y Ben-Avraham, 
2002; Enzel et al., 2006). La cuenca está limitada por fallas límite de cuenca (fallas en direc-
ción principales N-S) y segmentada por fallas normales oblicuas (N120°) más tardías, combina-
das con pliegues orientados N60° formados simultáneamente, pero no afectan al basamento.

Las potentes cargas evaporíticas actúan de nivel de despegue y la deformación es diferente 
por encima y por debajo de ella (Smit et al., 2008).

El movimiento lateral de las fallas puede ser difícil de descubrir, ya que en los afl oramien-
tos destaca el juego vertical entre ambos labios de la falla, que da lugar a auténticos cabalga-
mientos, y la heterocronía de facies aluviales idénticas no siempre es fácil de probar.

McLaghlin y Nilsen (1982) ilustran un buen ejemplo de esta componente vertical del 
juego de una falla en dirección en su descripción de una pequeña cuenca transtensional de 
California, cuyo labio elevado es fuente de la mayor parte de los sedimentos. En otros casos, 
y al igual que en los rifts intracontinentales, gran parte de los sedimentos proceden del labio 
hundido (por ejemplo, ver Crowell, 1974a, b).

En los bordes de los continentes se producen cuencas cerradas de gran profun didad rodea-
dos por islas o costas acantiladas. Las que quedan situadas cerca de la costa reciben abundan-
tes sedimentos en forma de turbiditas que forman abanicos submarinos muy potentes, como 
es el caso del surco de San Diego (Normark, 1974) o incluso masas deslizadas gravitacional-
mente (Gorsline y Emery, 1959). Algunos surcos com pletamente llenos afl oran en la actuali-
dad en el sur de California, mientras que los más externos apenas reciben sedimentos (Emery, 
1960; Nelson y Nilsen, 1974).

El golfo de California es un caso extremo de este tipo de cuencas (fi gura 22.37). En él, 
una serie de fallas en dirección muestran una disposición en «echelon» con subcuencas de 
extensión asociadas. Uno de sus extremos está abierto hacia el mar, mientras que el otro está 
en el continente. Las cuencas de extensión actúan como trampas de sedimentos, y así, en el 
borde norte del ejemplo anterior potentes acumulaciones de materiales continentales deposi-
tados por el río Colorado, que, tras rellenar la de presión de Salton con más de 5 km de sedi-
mentos, vierte ahora al mar formando un delta importante.
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Figura 22.37. Esquema geológico del golfo de California, cuenca oceánica controlada por fallas en dirección. La 
única fuente importante de sedimentos clásticos es el río Colorado, en el extremo NO. Modifi cado de Crowell, 
1974a.

Cuencas transpresivas

La sedimentación relacionada con fallas en dirección se ha ligado en general a las zonas de 
transtensión, especialmente a las cuencas de separación (pull-apart basins), pero también pue-
de darse en zonas de transpresión, ligada a elevaciones por eyección (pull-up swells) que tienen 
forma de fl or en sección transversal, como se indicó anteriormente.
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Estas áreas elevadas limitan, en ambos lados, depresiones que pueden experimentar subsi-
dencia importante, y están limitadas por una parte por las áreas de transpresión elevadas, por 
otra, por la falla en dirección que da lugar a la zona de transpresión y, por la tercera, con una 
rampa ligeramente inclinada hacia las otras dos. Se parecen a las cuencas de antepaís, pero su 
extensión lateral es mucho menor, aunque la potencia de sedimentos que se puede acumular 
puede ser muy grande. En planta pueden tener forma de triángulo escaleno o de ojal estrecho 
(Eisbacher et al., 1974; Lowell, 1972; Myhre et al., 1982).

Los sedimentos pueden ser continentales o marinos, pero todos ellos muestran aportes 
desde la zona elevada por eyección y desde la falla en dirección, como se señaló anteriormen-
te. Los sedimentos de bordes activos muestran deformaciones sintectónicas importantes, como 
en el borde SE de la cuenca del Ebro (Riba, 1976; Anadón et al., 1985) o en el SW de la 
cuenca de Spitsbergen (Steel et al., 1985).

Cuencas ligadas a contactos de placas con movimiento convergente

Las cuencas ligadas a contactos entre placas con movimiento convergente son muy variadas 
en su geometría, relleno sedimentario y evolución, dependiendo de la naturaleza de las placas 
(continental u oceánica), el ángulo de encuentro, la velocidad del proceso de subducción, el 
ángulo de inclinación de la zona de Benioff  y el aporte de sedimentos. Como las placas litos-
féricas no se deforman plásticamente, sino que se comportan de forma rígida-elástica frente 
a los esfuerzos, su deformación se puede asimilar a la de una viga o placa delgada sometida a 
esfuerzos verticales (Middleton y Wilcock, 1994). En el caso de contactos convergentes de 
placas, el peso aplicado en el extremo de la placa subducida por la placa cabalgante produce 
una deformación característica (fi gura 22.7b) en la que se crea una cuenca asimétrica en las 
cercanías de la zona de convergencia y una elevación periférica asociada (peripheral bulge) cuya 
posición depende de la carga aplicada y de la rigidez fl exural de la placa subducida (Turcotte 
y Schubert, 1982; Einsele, 2000; Allen y Allen, 2005).

Básicamente se dan dos tipos de cuencas en estos contactos: los sistemas arco surco, con 
vulcanismo y magmatismo importante y que se forman entre dos placas oceánicas o una oceá-
nica y una continental, y las cuencas de antepaís (foreland basins) sin magmatismo asociado, 
situadas al frente de una cordillera plegada de tipo alpino y sobre corteza continental (Dickin-
son y Seely, 1979).

Complejos arco-surco

Estos complejos tienen una estructura característica según sean de tipo «margen continen-
tal» o «intraoceánica»; de mar a tierra se pueden distinguir los siguientes elementos (fi gu-
ra 22.38):

Surco o fosa oceánica: es el área donde se sumerge una de las placas y comienza el proceso 
de subducción; puede llegar a tener 10.000 m de profundidad, y es una estructura estrecha y 
alargada.

Complejo de subducción: en superfi cie forma un relieve positivo. Está formado por una 
acumulación de sección triangular formada por los sedimentos que recubrían la placa oceáni-
ca subducida, profundamente deformados, y frag mentos de la propia placa desprendidos por 
la presión que se ejerce en el contacto entre ambas (underplating). Si el proceso se prolon-
ga algu nos millones de años, se producirán sucesivas cuñas que elevan las anteriores, ya que 
apenas hay desplazamiento horizontal en esta área, adquiriendo el perfi l transversal en cuña 
característico.
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Cuenca de antearco (forearc basin): zona deprimida de 50 a 400 km de anchura situada 
delante del arco y en la que se pueden acumular grandes espesores de sedimentos (Marlow et 
al., 1973; Dickinson, 1976).
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Figura 22.38. Diversos tipos de complejos arco-surco dentro de los de margen continental e intraoceánicos. Mo-
difi cado de Dickinson y Seely, 1979.
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Arco magmático: zona de actividad ígnea formada por rocas volcánicas y plutónicas con 
relieve positivo importante, formada en el área donde emergen a la superfi cie los productos 
de la fusión parcial de la placa subducida, que libera la fracción más volátil de la misma.

Zona de retroarco (back arc basin): situada detrás del arco, sobre la corteza continental. Es 
muy variable, puede presentar mares epicontinentales con o sin expan sión, áreas continenta-
les estables, áreas continentales con retrocabalgamientos, etc. Cuando se sitúa sobre corteza 
oceánica se denomina cuenca de interarco (interarc basin). Cuando el arco es una isla de 
magma (arco isla), la cuenca formada detrás de éste se denomina intraarco (intraarc basin).

El arco magmático y el surco son paralelos, demostrando su íntima relación genética y, aun-
que las zonas activas pueden cambiar de posición con el tiempo, siempre es posible reconstruir 
los diferentes componentes del complejo debido a que la polaridad básica siempre se mantiene.

Las cuencas de antearco presentan diversas variantes; según Dickinson y Seely (1979) pue-
den ser de los siguientes tipos (fi gura 22.39):

• Cuencas intramacizo 1), situadas directamente sobre el arco magmático. Son pequeñas 
y con escasa potencia de sedimentos.

• Cuencas residuales 2), en las que los sedimentos se depositan concordante mente sobre 
corteza oceánica o de transición sin deformar, atrapada entre el complejo de subducción 
y el arco magmático. Son las más abundantes y en las que mayor potencia de sedimen-
tos se acumula.

• Cuencas de prisma de acreción 3), pequeñas cuencas situadas en el complejo de sub-
ducción aprovechando las depresiones entre cuñas.

• Cuencas construidas 4), en las que los sedimentos yacen discordantes sobre la parte ex-
trema del arco y la interna del complejo de subducción. Estas podrían apilarse con el 
tiempo unas sobre otras, dando lugar a las cuencas compuestas 5).

Los complejos de subducción son difíciles de observar directa o indirectamente en los 
complejos actuales, por lo que muchas de sus características se han estudiado en complejos 
antiguos, donde la erosión ha descubierto sus raíces profundas (Leggett et al.,1982). Están 
formados por secuencias de rocas sedimentarias plegadas, básicamente hemipelágicas que 
conservan sus características originales, tectonitas metamórfi cas con esquistosidad que mo-
difi ca casi totalmente la fábrica original de las rocas, y mezclas caóticas denominadas me-
langes en las que existe una matriz esquistosa en la que «fl otan» algunas inclusiones de rocas 
no totalmente deformadas.

Las rocas que componen el complejo son muy variadas: algunas de origen ígneo, como 
gabros y diabasas de la corteza oceánica, rocas ultrabásicas del manto superior y rocas basálticas 
de las dorsales medioceánicas, y otras sedimentarias, como carbonatos someros procedentes de 
islas oceánicas y, sobre todo, turbiditas procedentes del continente o de las cuencas de antearco.

Las cuencas de antearco tienen un relleno característico que comienzan por turbiditas con 
abundante material volcanoclástico que desciende del arco magmático perpendicularmente a 
la cuenca, y que luego puede desplazarse cientos de km paralelas a él y que culminan por series 
de plataformas y costeras (deltaicas y de playa) (fi gura 22.39).

En algunos casos, la sedimentación es tan importante que rellena la cuenca y desborda 
sobre el complejo de subducción cubriéndolo de una capa sedimentaria de espesor variable 
(400 a 2.000 m); se han descrito casos así en Japón (Shiki y Misawa, 1982; Von Hene et al., 
1982), Barbados (Biju-Duval et al., 1981, 1982) y Perú (Moberly et al., 1982; Von Hueme, 
1981). En estos casos se producen grandes deslizamientos de la cobertera sedimentaria hacia 
el surco, con desarrollo de fallas de bajo ángulo gravitatorias.
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En otros casos, la sedimentación en las cuencas es lenta y está formada básicamente por 
hemipelagitas y algunas turbiditas, como en parte de la región Tonga-Kermadec (Karig, 1970). 
Estas cuencas reciben el nombre de «inanes» (starved basins).

Se conocen algunos ejemplos antiguos bien interpretados como complejos arco surco. Le-
ggett (1980) y Legget et al. (1982) han descrito el complejo de acreción de Avanarco de las 
Southern Uplands de Escocia, ligado al cierre del océano Japetus durante los movimientos 
caledónicos y que contienen sedimentos hemipelágicos, turbiditas y rocas volcánicas de edades 
comprendidas entre el Ordovícico medio y el Silúrico superior. Asimismo, Vegas (1981) des-
cribe el complejo de edad carbonífera de Huelva- Algarve como producido durante una con-
vergencia de placa oceánica y el Macizo Ibérico.

Cuencas de antepaís

Son otro tipo de cuencas sedimentarias formadas en contactos de placas con movimiento 
convergente; se forman frente a una cordillera plegada y el cratón estable adyacente, cuando 
la carga de las estructuras cabalgantes deforma fl exionando elásticamente su antepaís. Su sec-
ción es muy asimétrica, situándose los mayores espesores de sedimentos inmediatamente al 
lado de las estructuras cabalgantes (Eisbacher et al., 1974; Beaumont et al., 1982a), mientras 
que se adelgazan en cuña hacia el cratón estable (fi gura 22.40).

El ejemplo clásico es la depresión de la Molasa, en Suiza, y otras cuencas de este tipo son 
la cuenca del Po, la depresión indogangética, y, en España, la cuenca del Guadalquivir, la del 
Ebro y la Surpirenaica y se han denominado «cuencas de antepaís» (foreland basins).

El término «cuenca de antepaís» fue defi nido por Dickinson (1974). Estas cuencas han 
sido revisadas en profundidad en Allen y Homewood (1986) y Dorobeck y Ross (1995).

Los primeros modelos geofísicos de estas cuencas (por ejemplo, Watts y Ryan, 1976) su-
ponían que la corteza se comportaba de forma elástica pura, pero se comprobó que se necesi-
taban módulos elásticos incompatibles con las leyes de deformación de los minerales (Goetze, 
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Figura 22.39. Cuencas asociadas a un complejo arco-surco (cuenca de antearco) y sus tipos en función de su 
basamento, con o sin atrapar corteza oceánica o transicional. Según Dickinson y Seeley, 1979.
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1978), por lo que actualmente se conside-
ra que el comporta miento es viscoelástico 
(Beaumont, 1978,1981).

Dickinson (1981) distinguió dos tipos 
de cuenca de antepaís: a) cuencas perifé-
ricas, situadas frente a la cadena plegada 
formando una sutura crustal en una coli-
sión continente-continente tras haberse 
consumido toda la corteza oceánica, como 
la depresión indogangética, la depresión 
de la Molasa o el golfo Pérsico, y b) cuen-
cas de retroarco, formadas tras una cadena 
plegada surgida por una colisión placa 
oceánica-placa continental, en relación 
con los retrocabalgamientos formados en 
el cratón estable, por ejemplo, las grandes 

acumulaciones sedimentarias entre los Andes y el Atlántico o las cuencas Cretácicas y del Ter-
ciario inferior del E de las Montañas Rocosas en Estados Unidos y Canadá. Todas las cuencas 
de antepaís se desarrollan sobre litosfera continental y en régimen compresivo en zonas tectó-
nicamente activas (fi gura 22.40).

Si la colisión es de tipo continente-continente se desarrollan dos cuencas de antepaís de 
vergencias opuestas, pro- y retro-cuenca de antepaís, cuyo relleno sedimentario puede ser muy 
diferente según el régimen de lluvias y de aportes procedentes de cada lado de la cadena mon-
tañosa (por ejemplo, la depresión indo-gangética y Tibet en el Himalaya), que introduce di-
ferencias muy importante (Bull, 2007).

Si la colisión se produce entre placa oceánica y placa continental, las cuencas de antepaís 
se desarrollan tras la zona de colisión y la cordillera resultante, en posición retro, como en el 
caso de los Andes.

Si la colisión se produce entre placa continental u oceánica y placa oceánica hay una ex-
tensión retroarco inducida por una anomalía térmica regional tras zona de colisión y una 
creación de cuenca de antepaís por delante de la misma (mares Tirreno y Adriático), la estructu-
ra resultante y su evolución temporal puede ser muy diferente, aún ligadas al mismo proceso.

Una característica común de todas las cuencas de antepaís es la subsidencia rápida, aunque 
corta en el tiempo, del orden de 200 m por millón de años, ligada a una migración rápida de 
los depocentros hacia el continente. Si la deformación es importante, parte de los primeros 
depósitos de la cuenca de antepaís sufren deformación al verse incorporados a la zona de de-
formación. Está fuera de los límites razonables de este capítulo tratar todas las variantes de 
formación, evolución y relleno de las cuencas de antepaís, pero se pueden consultar las obras 
de Beaumont y Tankard (1987) y Lacombe et al. (2007) para entrar en el detalle de estos as-
pectos.

Cuando la deformación del frente cabalgante se hace por cabalgamientos imbri cados, cada 
uno de ellos tiene una vida limitada en el tiempo, formándose nuevos cabalgamientos más allá 
de los inactivos, hacia el cratón estable. Cada nueva estructura moverá de forma pasiva todas 
la anteriores y en casos extremos, puede transportar cuencas de antepaís activas; estas cuencas 
han recibido el nombre de piggy-back basin (Ori y Friend, 1984) (el término, de difícil tra-
ducción, podría equivaler a «cuencas a cuestas») (fi gura 22.40). En el frente surpirenaico se 
desarrollan varias cuencas de este tipo de diferente tamaño, destacando las cuencas Eocenas 
de Graus y Jaca-Pamplona, mientras que en el borde NE de los Apeninos el proceso que co-
menzó en el Mioceno aún continúa bajo el valle del Po y el mar Adriático. El desplazamiento 
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Figura 22.40. Cuenca de antepaís en la depresión de la Molasa en Suiza (a) y en la 
Cuenca Surpirenaica (b). Modifi cado de Ziegler, 1982 y Cámara y Klimowitz, 1985.
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de las cuencas pirenaicas se debe a la acción de numerosos cabalgamientos que fueron actuan-
do en relevo hacia el SW, de forma que sedimentos cada vez más jóvenes se ven implicados 
en el movimiento de dicha dirección (Cámara y Klimowitz, 1985). Las cuencas de antepaís 
pirenaicas se rellenaron en un complejo de emplazamiento de cabalgamientos imbricados de 
corta vida activa cada uno de ellos, creación de relieve y denudación y transferencia de clásti-
cos a las sucesivas cuencas sedimentarias (Vergés y Muñoz, 1990; Burbank y Vergés, 1994; 
Coney et al., 1996; Vergés et al., 2002; Vergés, 2003 y Sussmann et al., 2004).

El relleno de las cuencas de antepaís es muy complejo, con rápidos cambios de facies 
transversales y longitudinales provocados por las diferentes fases de actividad tectónica que 
difi cultan las correlaciones. Suele dominar la sedimentación continental clástica, procedente 
sobre todo de la cadena en plegamiento y transportada por ríos subsecuentes que la cortan, 
formando enormes abanicos aluviales al alcanzar la cuenca; el drenaje principal puede ser en-
tonces transverso al eje mayor de la cuenca, como en gran parte de los Andes meridionales o 
paralelo al mismo, como en la depresión indogangética.

Cuando existe comunicación con el mar se establece una clara polaridad: en un extremo 
de la cuenca hay sedimentación continental y deltaica, mientras que en el otro hay sedimen-
tación tubidítica, con un talud que las separa y que migra con el tiempo. En las fases fi nales 
de relleno se pueden formar potentes evaporitas al aislarse temporalmente áreas con sedimen-
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tación marina que se desecan por completo, acabando el relleno con facies continentales (aba-
nicos aluviales, fl uviales y lacustres) que suelen exhibir importantes discordancias progresivas 
(Riba, 1976; Puigdefábregas et al., 1986; Anadón et al., 1986).

Se ha propuesto recientemente un tipo de deformación especial en las placas litosféricas 
continentales involucradas en colisiones continente-continente. La placa elevada presenta, en 
algunos casos, una zona intermedia débil con intensa deformación dúctil limitada por encima 
y por debajo por zonas rígidas. Esta deformación tectónica inducida por condiciones especia-
les de metamofísmo y desequilibrios gravitacionales se ha denominado «fl ujo de canal» (chan-
nel fl ow) y modifi ca sustancialmente la composición y dinámica de una parte del complejo de 
colisión y, por tanto, la creación de relieve en la cadena montañosa sinorogénica y la compo-
sición del área madre de los sedimentos de las cuencas de antepaís. El fenómeno es extraordi-
nariamente complejo desde el punto de vista termodinámico y estructural, como se puede en-
contrar descrito en Law et al. (2006), Royden (1996), Searle (1999) y Beaumont et al. (2001, 
2004).

Cuencas en el interior de cratones estables y mares interiores

En el interior de cratones estables es posible encontrar extensas cuencas de límites semi-
circulares, controlados por subsidencias más o menos marcadas, pero sin fracturas importantes 
ni direcciones preferentes, lo que les diferencia de aquellos de los rifts intracontinentales. Los 
casos de la cuenca del Chad y del Congo de África (Burke, 1976), la cuenca de París (Pome-
rol, 1977), la cuenca de Michigan (Mesolella, 1974) son típicos ejemplos bien descritos.

Su tamaño es grande, de 500 a 3.000 km de diámetro, y el espesor de sedimentos que se 
puede acumular en ellos es muy variable, desde 600 m del Chad a más de 10.000 m en la de 
Michigan.

Su posición en el interior de cratones estables sin grandes relieves hace que puedan ser 
invadidos periódicamente por el mar si hay oscilaciones del nivel de éste o cuando por subsi-
dencia de uno de sus bordes se abre una comunicación, por lo que su relleno característico es 
una alternancia de depósitos marinos someros, a menudo carbonatos y evaporitas que marcan 
su aislamiento, y series fl uvio-lacustres, con drenaje centrípeto cuando se convierten en cuen-
cas continentales endorréicas.

Parece bien establecido que estas cuencas se encuentran sobre rifts intracontinentales an-
tiguos (fi gura 22.42), pero que éstos pronto dejaron de actuar y sólo deformaciones verticales 
lentas de gran radio de curvatura les afectaron desde un estadio temprano, refl ejando una re-
lativa estabilidad entre el manto y la litosfera en estas áreas del interior de cratones, por otra 

parte estables, lo que permitió 
una lenta subsidencia térmica a 
partir del momento inicial de rif-
ting e intrusión del manto.

Brunet y Le Pichon (1985) 
han documentado la evolución de la 
cuenca de París, que reposa sobre 
un rift intracontinental triásico.

Los mares interiores son 
cuencas situadas en el interior de 
placas continentales, de rápida 
sub sidencia, y que muestran una 
corteza continental extremada-
mente adelgazada como basa-
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mento. El mar Negro y el lago Caspio pueden ser ejemplos actuales, y la cuenca de Michigan, 
uno antiguo, según algunos autores.

No hay pruebas de que haya existido una extensión por estiramiento de la corteza, por lo 
que no se pueden comparar a las cuencas inter-arco o a los rifts protooceánicos.

El origen de estas cuencas se ha atribuido a un adelgazamiento de la corteza continental 
por una transición gabro-eclogita en la corteza continental inferior, desencadenada por un 
fl ujo térmico anómalo procedente del manto superior en un área relativamente extensa, no 
puntual (Artyushkov y Sobolev, 1982; Artyushkov, 1983; Haxby et al., 1976).

Si se alcanzan temperaturas de 700°-800 °C, se produce la transición gabro-eclogita, se-
guida inmediatamente de una importante reducción de volumen y sub sidencia consiguiente, 
ya que la eclogita se desprende de la corteza y se hunde en el manto. El proceso tiene lugar 
en un millón de años aproximadamente y se mantendrá hasta que fi nalice totalmente la trans-
formación de las rocas ultrabásicas y el fl ujo calórico mantenga el manto superior lo sufi cien-
temente fl uido como para que se puedan hundir rápidamente los grandes fragmentos de 
eclogita. Las cuencas resultantes tienen forma ovalada y en ellas se acumulan sedimentos con-
tinentales y/o marinos que alcanzan un espesor de 10 a 14 km, uno de los mayores en cualquier 
tipo de cuenca sedimentaria.
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XXIII

Las grandes llanuras
por Martín H. Iriondo*

PREÁMBULO

Se puede establecer una clasifi cación de las llanuras, en función de los ambientes y me-
canismos de sedimentación y denudación predominantes en las mismas. La clasifi cación 
corresponde a un ordenamiento genético, jerarquizado y abierto. Se ha confeccionado utili-
zando los principios y técnicas de la Teoría General de Sistemas. El primer nivel de la clasi-
fi cación separa a las llanuras de agradación de las superfi cies estructurales. En las primeras, 
el nivel fundamental (nivel 1) viene dado por las formaciones depositadas en cinco grandes 
ambientes sedimentarios principales: fl uvial, eólico, litoral, lacustre y glacial. Cada uno de 
ellos se divide en unidades menores, caracterizadas por mecanismos de sedimentación espe-
cífi cos y geomorfología defi nida. En algunos casos esas unidades son homogéneas (loess), 
mientras que en otros casos muestran una gran variabilidad interna (deltas). De acuerdo a la 
densidad de la información y a la escala cartográfi ca, esas unidades se pueden subdividir en 
rangos menores. Las superfi cies estructurales se dividen según su litología (nivel 2) y después 
atendiendo al mecanismo específi co de denudación (nivel 3), de forma similar a las llanuras 
de agradación.

INTRODUCCIÓN

Se propone un ordenamiento general de las áreas planas de la superfi cie de la Tierra, ba-
sado tanto en sus propiedades como en su dinámica geológica y geomorfológica. Es un resul-
tado de más de 30 años de cartografía y otros trabajos de campo en las llanuras y mesetas de 
Sudamérica. Ese continente, lo mismo que la mayor parte de las tierras emergidas del globo 
terrestre, está formado por sedimentos recientes y rocas casi horizontales, a pesar de lo cual 
despiertan un pequeño interés entre los especialistas, ya que la atención general está dirigida 
hacia los relieves montañosos. Un mapa esquemático de las llanuras mayores y más conocidas 
(fi gura 23.1) muestra su importancia territorial. Los ejemplos citados a lo largo de este capí-
tulo corresponden a zonas concreta del territorio de la República Argentina.

En esta clasifi cación se emplean las leyes y técnicas de trabajo de la Teoría General de Sis-
temas (Bertalanff y, 1978; Piaget, 1979; Crisci y López, 1983), lo que ha permitido trabajar 
con rigor y claridad. Una parte de la clasifi cación, la correspondiente a las llanuras de agrada-
ción, ha sido presentada años atrás como contribución al conocimiento de las cuencas conti-
nentales. Posteriormente ha sido utilizada en tesis doctorales (Kröhling, 1998) y diversas pu-
blicaciones. La más importante de éstas ha sido el Mapa Geomorfológico de las Llanuras de 
América del Sur (Iriondo, 1992). La parte correspondiente a superfi cies estructurales (en ge-
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neral se trata de mesetas, pero no en todos los casos) se fue introduciendo gradualmente, a 
medida que el trabajo lo requería. Esto ha sido posible ya que se trata de una clasifi cación 
abierta, que acepta clases no previstas originalmente. Se presenta aquí por primera vez en for-
ma organizada y estructurada.

LAS CLASIFICACIONES

Una clasifi cación corresponde a un ordenamiento de objetos o sucesos en grupos denomi-
nados «clases», sobre la base de sus semejanzas y relaciones, de tal manera que se puedan de-
ducir generalizaciones sobre los objetos. Existen varios tipos de clasifi caciones, todas ellas son 
conjuntos de categorías que confi guran una estructura lógica. En la práctica, sin embargo, 
algunas resultan mejores que otras. Una buena clasifi cación de fenómenos naturales debe  poder 
describirlos de la mejor manera posible. También debe ser estable, es decir no sufrir modifi -
caciones al incorporarle nueva información. Tampoco debe sufrir alteraciones importantes en 
su estructura al serle eventualmente agregadas clases nuevas (Crisci y López, 1983). Es impor-
tante que la clasifi cación sea predictiva, de manera que si se conoce una propiedad en la ma-
yoría de los objetos de una clase determinada, habrá una gran probabilidad de que dicha 
propiedad exista en los objetos de esa clase que todavía no son conocidos.

Para evitar confusiones y defectos en la utilización de una clasifi cación las clases deben 
defi nirse y delimitarse en base a un conjunto de propiedades comunes e interrelacionadas, 
fácilmente identifi cables por el especialista, y en lo posible por el profesional con conocimien-
tos generales sobre la materia. Naturalmente, esto depende también del conjunto de objetos 
a clasifi car, porque en muchos sistemas naturales las clases no tienen un límite defi nible en 
forma sencilla (Piaget, 1979). Las buenas clasifi caciones contribuyen al progreso de la disci-

Figura 23.1. Distribución global de las principales llanuras.
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plina involucrada, pues simplifi can los esquemas teóricos y estimulan el interés en futuras 
investigaciones.

La clasifi cación de llanuras presentada aquí es genética, ya que está basada en relaciones 
causa-efecto. Es un ordenamiento jerarquizado, pues las clases pueden ser identifi cadas en 
varios niveles, ya que cada uno de dichos niveles resulta de la división de las clases del nivel 
precedente. Esta es una clasifi cación es abierta, ya que se le pueden incorporar nuevas clases y 
nuevos niveles de detalle.

LA LLANURA COMO SISTEMA NATURAL

Conviene enfocar el ordenamiento de las llanuras considerándolas como conjuntos inte-
grados de elementos, sometidos entre sí a interacciones importantes, que reciben la infl uencia 
de otros sistemas y a su vez pueden infl uir en el medio que las rodea.

En los estudios que se realizan en llanuras predomina actualmente el enfoque analítico, 
que centra el interés en un solo elemento de todo el sistema: el suelo, la hidrología, etc., y con 
ello se pierde normalmente la visión de conjunto. Además, aun en el caso de que todos los 
elementos de una llanura sean estudiados analíticamente, algunas características signifi cativas 
escaparían probablemente a nuestra comprensión, pues ya sabemos desde Aristóteles que «el 
todo es más que la suma de las partes» (Bertalanff y, 1978).

Desde el punto de la Teoría General de Sistemas se pueden describir con claridad los fac-
tores responsables de la aparición, desarrollo y naturaleza de cualquier llanura, y entender sus 
mecanismos internos. La llanura como sistema tiene una estructura interna defi nible, com-
puesta por sus elementos estables, tales como depósitos sedimentarios, lagos y pantanos, rocas 
heredadas, pendiente regional y otros. Aunque todos ellos pueden ser agrupados con cierta 
libertad bajo la denominación de «materiales», con mayor propiedad, reciben la denominación 
de variables de estado.

Dentro del sistema, los materiales se relacionan y modifi can mediante procesos de origen 
climático y geológico. Dichos procesos (variables de transformación) son numerosos: transporte 
y sedimentación de detritos, meteorización, formación de arcillas, génesis de suelos, oscilaciones 
del nivel freático, etc. Las variables de transformación (procesos en el lenguaje geológico) están 
movilizadas por aportes de energía y de materiales que llegan a la llanura desde el exterior: irra-
diación del Sol, lluvia, viento, cenizas volcánicas, y otros. Estas mismas u otras variables de 
transformación acarrean masa y energía hacia fuera del sistema: los ríos que transportan agua y 
sedimentos al océano, el crecimiento de la vegetación que extrae nutrientes del suelo y después 
es cosechada, la disolución de sales en el agua subterránea que migra fuera de la región entre otras.

La estructura de la llanura y sus procesos asociados constituyen la organización de la misma, 
que produce un comportamiento típico para cada caso. Así, por ejemplo, el comportamiento tí-
pico de la llanura chaqueña, incluye episodios de inundaciones prolongadas, debi do a que su 
estructura está caracterizada por suelos impermeables completamente horizontales y una red 
hidrográfi ca sumamente pobre. Sobre ello actúa su variable de transformación más importante 
que corresponde a las lluvias convectivas de gran intensidad, que descargan grandes volúmenes 
de agua en cortos períodos. El comportamiento se defi ne como el conjunto de relacio nes inva-
riantes en el tiempo. Por ejemplo, la llanura chaqueña se ha inundado cientos de veces bajo el 
clima actual y ello volverá a ocurrir cada vez que se produzcan grandes precipitaciones.

En ciertos casos conviene conocer y defi nir el estado del sistema. El estado del sistema es el 
conjunto de los valores instantáneos de todos los parámetros del mismo, por ejemplo, el esta-
do de humedad del suelo, o nivel de agua en los pantanos. Los más importantes, desde los 
enfoques teóricos y prácticos, son ciertos «estados críticos» superados los cuales comienzan a 
actuar nuevos procesos o aumentar desmesuradamente otros. Ejemplo de esto son el nivel de 
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desbordamiento de los cauces de la llanura y el comienzo de la erosión eólica por desecación 
del suelo.

El cambio de una variable externa provoca reajustes en todos los parámetros del sistema, 
por ello las llanuras son factibles de ser caracterizadas por su grado de estabilidad, que varía 
entre límites muy amplios. Por ejemplo, los arenales de las provincias de La Pampa y de San 
Luis pueden sufrir defl ación generalizada en una sola temporada de sequía, mientras que la 
superfi cie estructural del basalto del sur de Corrientes ha resistido desde el Cretácico a los 
agentes atmosféricos. En general, se dice que un sistema es «estable» cuando es insensible a 
pequeñas perturbaciones del ambiente que lo rodea. Por el contrario, un sistema «inestable» 
tiende a alejarse del equilibrio si se lo perturba ligeramente. Así, la llanura de arena de La 
Pampa es un caso típico de sistema inestable, pues una vez que la capa superfi cial ha sido 
erosionada, la vegetación deja de crecer sobre la superfi cie y se comienzan a formar dunas 
eólicas. Los sistemas estables absorben las perturbaciones (regulación), mientras que los ines-
tables se modifi can (adaptación).

Las llanuras normalmente son áreas de acumulación de sedimentos, cuya mineralogía, 
granulometría y estructuras permiten reconstruir ambientes y procesos del pasado. Este es un 
caso típico de «acumulación de información» en la Teoría General de Sistemas; dicha propiedad 
se denomina memoria. Las llanuras son, pues, sistemas con mucha memoria. Los tipos de 
minerales arcillosos de neoformación y los paleocauces son otros ejemplos de información 
acumulada frecuentemente en las llanuras.

La inercia o resistencia al cambio es típica de muchas llanuras. Se refl eja en la persistencia 
de las formas del terreno largo tiempo después de que el clima que las produjo haya desapa-
recido. Esto puede observarse en amplias regiones del noreste de Argentina, donde la geomor-
fología de las llanuras todavía no se ha adaptado al clima húmedo actual (Iriondo, 1980; 
Iriondo y Garcia, 1993).

DEFINICIÓN DE LLANURA

Aunque el concepto de «llanura» es de uso extensivo a varias disciplinas de las Ciencias 
Naturales, no es fácil realizar una defi nición rigurosa. Tradicionalmente, el término designa 
áreas con diferencias pequeñas en las elevaciones topográfi cas (Mescherikov, 1968), por opo-
sición al término «montaña».

En otros casos se considera llanura como sinónimo de «tierras bajas», independientemen-
te de su relieve, acepción corriente en Geografía. Kovacs (1983) utiliza conceptos hidrológicos 
para caracterizar las grandes llanuras, defi niéndolas como áreas de escorrentía extremadamen-
te pequeña. Por otro lado, defi niciones cuantitativas (pendientes inferiores a un valor deter-
minado, etc.) no dan resultado en muchos casos reales, porque fallan en la descripción de 
algunos elementos esenciales del sistema.

Durante la elaboración del Mapa Geomorfológico de las Llanuras de América del Sur (Irion-
do, 1992), el primer problema a resolver fue adoptar una defi nición operativa para el término, 
describiendo las características signifi cativas comunes a todas las llanuras. Así quedó establecida 
la siguiente defi nición: «Una llanura es un área de la superfi cie de la Tierra con relieve general 
pequeño o nulo, donde los elementos topográfi cos locales son más signifi cativos para la diná-
mica del ambiente sedimentario que la pendiente regional». El agua, en particular, presenta un 
comportamiento característico: la escorrentía es sumamente pequeña comparada con la evapo-
ración y la infi ltración; las redes hidrográfi cas están mal desarrolladas y son poco efi cientes.

Las llanuras son superfi cies donde los procesos morfogenéticos presentan tendencia a crear 
formas locales de relieve: dunas de arena, albardones (levees), dolinas, etc. Aunque la altura de 
estas formas es casi siempre modesta, en regiones tan horizontales como las llanuras ejercen una 
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infl uencia de primer orden. Existen varios procesos típicos de llanura, tales como inundaciones 
prolongadas, sedimentación generalizada, meteorización profunda, formación de costras y otros.

De acuerdo con este razonamiento, una llanura puede estar ubicada a cualquier altura 
topográfi ca sobre el nivel del mar. También son independientes las condiciones de borde de la 
llanura. Así, puede estar limitada por una montaña, por el mar, por un talud o por cualquier 
otro elemento geomorfológico signifi cativo.

SISTEMAS EXTERNOS QUE INFLUYEN EN LAS LLANURAS

Las llanuras existen debido a la infl uencia que ejercen tres grandes 
sistemas sobre la superfi cie de la Tierra: la tectónica, el clima y la litología 
de las rocas preexistentes (fi gura 23.2). La intervención de la tectónica 
es  imprescindible. El clima está siempre presente aunque su importan-
cia es variable. La litología de las rocas preexistentes solamente tiene in-
fl uencia en algunos tipos de llanura.

Desde el enfoque de la tectónica, las grandes llanuras aparecen en áreas 
de plataforma (Mescherikov, 1968). Llanuras pequeñas pueden encon-
trarse también en los cinturones orogénicos. De hecho, las llanuras se 
pueden agrupar en dos grandes conjuntos de acuerdo con su tendencia 
epirogénica al levantamiento o al hundimiento.

El clima actúa de diversa manera en las llanuras (Iriondo y Gar-
cía, 1993). Así, en los casos en los que exista una tendencia al levanta-
miento, las rocas preexistentes quedan expuestas a la meteorización y a la 
erosión. En consecuencia, las superfi cies de las mismas quedan sometidas 
a los procesos de degradación típicos de los grandes ambientes de la 
 Tierra: desiertos tropicales, climas húmedos ecuatoriales o de latitudes 

medias, tundra, etc. Los productos resultantes dependen tanto del clima como del basamento 
rocoso, y corresponden a: costras ferruginosas, arcillas de mineralogía específi ca, carst y otros.

En las llanuras con tendencia al hundimiento la infl uencia del clima es indirecta, ya que 
se refl eja en los mecanismos de transporte y sedimentación que aportan detritos de regiones 
vecinas y los acumulan en la llanura. De esta manera se producen arenas eólicas y salinas en 
los desiertos, llanuras aluviales en las regiones húmedas y acumulaciones cuticulares de till en 
los climas glaciales.

La litología de las rocas preexistentes solo tiene importancia en las llanuras con tendencia 
al levantamiento. Constituye un sistema «pasivo», que puede responder de manera diferente 
de acuerdo al clima a que esté sometido. El ejemplo más claro de dependencia climática puede  
observarse en las plataformas de caliza, que en climas húmedos desarrollan paisajes cársticos, 
mientras que en climas secos se degradan mediante el retroceso de taludes verticales y erosión 
retrocedente generada por valles encajados (quebradas).

CLASIFICACIÓN

La clasifi cación de llanuras de tipo genético corresponde a un ordenamiento basado en re-
laciones causa-efecto. Debido a la naturaleza de las llanuras y a los procesos que actúan en ellas, 
la clasifi cación tiene estructura jerárquica y piramidal. Está organizada en varios niveles, cada 
uno de ellos defi nido de manera explícita de acuerdo a variables de estado o a variables de 
transformación. Cada nivel de la clasifi cación contiene dos o más clases. Las clases de cada ni-
vel se originan por partición de las clases del nivel inmediato superior. Se trata de una clasifi -
cación abierta, ya que se pueden agregar nuevas clases a cada nivel y también nuevos niveles.

TECTÓNICA

LITOLOGÍACLIMA

LLANURAS

Figura 23.2. Factores externos que infl uyen en las 
llanuras. La actividad tectónica es un factor muy 
importante. El clima infl uye siempre. La litología 
de las rocas preexistentes corresponde a un factor 
muy importante en las superfi cies estructurales.
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Primer nivel. Efectos generales de la tectónica

En el primer nivel de clasifi cación se divide a la totalidad de las 
llanuras en dos conjuntos, discriminados de acuerdo con la tendencia 
a la elevación tectónica o al hundimiento (fi gura 23.3). Las llanuras 
de agradación están caracterizadas por un hundimiento relativo con 
respecto a las regiones vecinas. Son áreas donde se produce sedimen-
tación generalizada y donde predominan ampliamente los sedimentos 
no consolidados. La elevada permeabilidad facilita el desplazamiento 
vertical del agua y los procesos relacionados. En la mayoría de los 
casos los procesos y formas signifi cativos están vinculados al clima de 
la región.

El segundo conjunto está compuesto por llanuras que poseen 
tendencia generalizada al levantamiento epirogénico; se trata de las 

llanuras (planicies) estructurales. La superfi cie está formada por una capa resistente a la erosión, 
que corresponde generalmente a calizas, basaltos o costras. La meteorización es el proceso 
dominante, con manifestaciones subordinadas de erosión. Los productos y formas resultantes 
dependen básicamente de la litología de la roca superfi cial y en segundo lugar del clima.

Segundo nivel. Los ambientes sedimentarios en las llanuras de agradación

Cuando se considera al conjunto de las llanuras de agradación, se pueden apreciar varios ti-
pos de dinámica y de paisaje, que resultan de la presencia de ambientes sedimentarios bien 
defi nidos. Así, las llanuras de agradación se pueden dividir según sea el ambiente sedimentario 
que haya controlado tanto la acumulación de sus niveles superiores como las formas de super-
fi cie. El ambiente sedimentario en sí queda refl ejado en los cuerpos geológicos superfi ciales, 
las geoformas asociadas y sus complejas interrelaciones (fi gura 23.4).

Desde el punto de vista de la Teoría de Sistemas, este segundo nivel está defi nido por la 
«estructura» de la llanura, es decir, por sus variables de estado. Constituye el nivel fundamen-
tal de la clasifi cación, así como la «formación» lo es en Estratigrafía y la «especie» en Zoología. 
En este nivel se defi nen las clases siguientes:

HUNDIMIENTO ELEVACIÓN

LLANURAS DE
AGRADACIÓN

PLATAFORMAS
ESTRUCTURALES

CLIMA LITOLOGÍA

Figura 23.3. Esquema del primer nivel de clasifi cación 
de llanuras.

LLANURAS DE AGRADACIÓN

ALUVIALES

FAJAS ABANICOS

EÓLICAS

DE ARENA DE LOESS

GLACIALES

DE TILL DE ACARREOS

SALINAS

LACUSTRES

CLÁSTICAS PALUSTRES

DE MAREAS

LITORALES

DE OLEAJE DELTA

Figura 23.4. Ambientes sedimentarios desarrollados en las llanuras de agradación. Se pueden dividir en función de los mecanismos princi-
pales de sedimentación.
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• Llanuras eólicas. Constituidas por sedimentos de granulometría mediana y fi na, acarrea-
dos por el viento en climas áridos y semiáridos, tales como campos de dunas y mantos 
de loess. Su dinámica depende en forma casi exclusiva del régimen de vientos y de la 
humedad relativa del aire. En las llanuras eólicas, debido a que el viento es independien-
te de la pendiente del terreno, la infl uencia de la tectónica es irrelevante.

• Llanuras glaciales. Están formadas por sedimentos transportados y depositados por el 
hielo. Se originan en ambientes glaciales y en condiciones climáticas frías extremas. Mues-
tran acumulaciones de depósitos sedimentarios heterogéneos y geoformas también hete-
rogéneas, caracterizadas por un micro-relieve pronunciado y a veces caótico. En muchas 
llanuras glaciales la pendiente regional (factor tectónico) ejerce una infl uencia indirecta.

• Llanuras lacustres. Están compuestas por sedimentos depositados en lagos, lagunas, ba-
rreales (barrizales) pantanos y salares. Se trata de sedimentos de granulometría fi na y muy 
fi na en la gran mayoría de los casos, con estructuras laminares o de estratos muy delga-
dos. Son llanuras muy planas, con procesos sedimentarios que no producen relieve local 
como, por ejemplo, las llanuras glaciales o algunas eólicas. Aunque las llanuras lacustres 
pueden tener diversos orígenes, las mayores de ellas requieren la presencia de una tectó-
nica activa de hundimiento en un clima árido o semiárido, que pueda permitir la gene-
ración y mantenimiento de un lago durante un cierto tiempo (Iriondo, 1985).

• Llanuras aluviales. Están constituidas por materiales acarreados y depositados por co-
rrientes fl uviales. Aparecen en climas húmedos y semiáridos, y están compuestas por una 
amplia gama de sedimentos, entre los que predominan los de granulometria mediana y 
fi na. Los procesos activos tienden a producir un relieve local poco pronunciado (diques, 
albardones, cauces, derrames). El clima ejerce una infl uencia dominante en la construcción 
de esta clase de llanuras, mientras que la tectónica infl uye de manera indirecta.

• Llanuras litorales. Se desarrollan en la zona de contacto entre el océano y las tierras con-
tinentales emergidas. En su mayor parte están constituidas por sedimentos de granulo-
metria mediana, en muchos casos mezclados con fangos. Sus geoformas típicas corres-
ponden a playas, canales de marea y cauces deltaicos, que producen un relieve algo 
mayor que el de las llanuras aluviales. La naturaleza de estas llanuras esta muy contro-
lada por la tectónica, mientras que el clima actúa en forma subordinada.

Tercer nivel. Mecanismos específi cos de sedimentación

Cada uno de los grandes ambientes sedimentarios ya mencionados está caracterizado por 
unos pocos mecanismos específi cos, fácilmente defi nibles y altamente signifi cativos desde el 
punto de vista ambiental, e identifi cables directamente desde el punto de vista geomorfológi-
co y sedimentológico. Por ello resulta adecuado defi nir el siguiente nivel de la clasifi cación de 
acuerdo con los mecanismos específi cos de sedimentación.

Las llanuras eólicas se dividen en llanuras de arena y de loess.

• Llanuras de arena. Se producen por acumulación de sedimentos transportados por arras-
tre y saltación. Se desarrollan en climas áridos y en lugares donde existen localmente 
condiciones de aridez. La selección de la arena es buena y están caracterizadas por dunas 
de diversos tipos. Ocupan grandes extensiones en los desiertos tropicales actuales, don-
de los «mares de arena» cubren cientos de miles de kilómetros cuadrados. Así, en la 
Argentina la llanura de arena formada en el Pleistoceno superior tiene una extensión de 
más de 170.000 km2 y abarca parcialmente a varias provincias.

• Llanuras de loess. Están originadas por la acumulación de polvo transportado por el 
viento y sedimentado en forma de manto en regiones peri-desérticas de clima semiárido. 
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Están formadas predominantemente por limo grueso, con porcentajes bajos de otras 
granulometrías. Debido a su composición granulométrica y a su tipo de sedimentación, 
no produce formas de relieve sino que reproduce las irregularidades topográfi cas sobre 
las que se deposita. El loess cuaternario de China tiene una extensión de 440.000 km2 
cubriendo llanuras y colinas. En la Argentina el loess pampeano se ha depositado sobre 
más de 200.000 km2 de llanura.

Las llanuras glaciales, con una representatividad bastante más modesta en América del Sur, 
pueden dividirse en llanuras de till y llanuras de acarreos.

• Llanuras de till. Los grandes glaciares en manto y los glaciares pedemontanos transportan 
y depositan en forma directa una mezcla caótica de fragmentos, bloques, partículas y 
granos de todo tamaño denominada «till». Las acumulaciones de till suelen tener varios 
metros de espesor y cubren amplias extensiones en el Hemisferio Norte. La superfi cie 
de estas llanuras es irregular, con depresiones criogénicas, arcos morrénicos y otras formas 
relacionadas.

• Llanuras de acarreo glacial. En su génesis y acumulación sedimentaria intervienen, además 
del hielo, las corrientes acuosas. Los acarreos poseen cierta selección granulométrica y 
estructuras sedimentarias, especialmente diversos tipos de estratifi cación. Los eskers, ka-
mes y terrazas kame son típicos de los acarreos. En sentido estricto, corresponden a lla-
nuras periglaciales.

Las llanuras lacustres pueden ser de tres clases: clásticas, salinas y palustres, dependiendo 
fundamentalmente del clima bajo el cual se desarrollan.

• Llanuras lacustres clásticas. Están formadas típicamente por sedimentos fi nos, depositados 
en estratos delgados y láminas. Este tipo de llanura suele ser de extensión relativamente 
pequeña y con relieve interno prácticamente horizontal. En los grandes lagos pueden 
formarse deltas y cordones de playas. Estas llanuras aparecen en climas semiáridos a 
húmedos, mientras que en climas secos se encuentra una gran variedad que corresponde 
a los barrizales (barreales o playas) situados en las zonas distales de algunos abanicos 
aluviales. El mecanismo responsable de la agradación es el transporte de limo y arcilla 
en suspensión por las corrientes de agua que alimentan el lago. En algunos casos, los 
aportes eólicos pueden llegar a ser importantes.

• Salares. Son llanuras caracterizadas por la acumulación de evaporítas, entre las que pre-
dominan la halita y el yeso. Son típicas de climas áridos como el de la Puna argentina 
y el Altiplano boliviano. En la Puna se encuentran algunas de grandes extensiones, ya 
que existen alrededor de una veintena de salares con extensiones superiores a los 
1.000 km2. El mecanismo específi co para la formación de salinas es la evaporación de 
soluciones concentradas aportadas por aguas superfi ciales y subterráneas.

• Llanuras palustres. Se forman debido a la sedimentación en partes marginales de grandes 
lagos permanentes, y en pantanos. Los pantanos son cuerpos de aguas someras, cuya 
característica dominante es la presencia de vegetación arraigada en el fondo, que sobre-
sale por encima del nivel del agua. Cubren grandes extensiones en todos los continentes; 
en la Argentina abarcan más de 60.000 km2, principalmente en el noreste del país. Los 
sedimentos palustres contienen un alto porcentaje de materia orgánica. La estratifi cación 
resulta modifi cada por la acción mecánica de las raíces de las plantas y de los organismos 
excavadores, produciéndose estructuras sedimentarias secundarias, caracterizadas por te-
rrones y tubos rellenos de arcilla y limo. La granulometría de los sedimentos es fi na. El 
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mecanismo que caracteriza la distribución de pantanos en un área determinada corres-
ponde a la interacción entre la superfi cie del terreno y el nivel freático. Se trata de áreas 
mal drenadas en climas húmedos que posibilitan el desarrollo de una amplia faja de 
vegetación palustre.

Las llanuras aluviales se pueden dividir en abanicos y fajas, de acuerdo a las características 
geomorfológicas y sedimentológicas de los depósitos que las forman.

• Cinturones (Fajas) aluviales. Corresponden a superfi cies alargadas y estrechas, dentro de 
las cuales divaga una corriente, labrando sus formas sobre sus propios sedimentos. Las 
arenas son predominantes. Los mayores ejemplos sudamericanos de esta clase son las 
fajas aluviales del Amazonas y del Paraná. El mecanismo decisivo para su desarrollo es 
la presencia de bloques tectónicos basculados, que mantienen al río situado en una es-
trecha franja deprimida, impidiéndole cambiar de dirección. Sus formas típicas son los 
cauces y albardones, y sus depósitos están generalmente bien estratifi cados.

• Abanicos aluviales. Corresponden a llanuras alimentadas por una corriente acuosa que 
entra en el sistema desde un punto estable o zona restringida, y divaga ampliamente 
aguas abajo. Esto origina un patrón distributivo en abanico, con cauces abandonados, 
lóbulos de derrame, áreas de bañado (laguna permanente), etc. Los sedimentos de los 
abanicos son más heterogéneos que los de las fajas aluviales, y sus geoformas de menor 
relieve. La llanura chaqueña argentina está formada por los grandes abanicos de los ríos 
Pilcomayo (Iriondo et al., 2000), Bermejo y Salado. Otro gran abanico aluvial, el del 
río Taquarí (Assine y Soares, 2004), forma la mayor parte del Pantanal del Matto Gros-
so en Brasil. Los abanicos aparecen donde una llanura está limitada por una cadena 
montañosa y otra área elevada. Se desarrollan activamente bajo climas semiáridos.

Las llanuras litorales presentan tres clases bien defi nidas en este nivel: Llanuras de oleaje, 
llanuras de marea y deltas.

• Llanuras de oleaje. El oleaje, transportando arena mediante mecanismos de deriva litoral, 
forma sucesiones de playas, albuferas y tómbolos. En ciertos casos se desarrollan exten-
sas planicies de esta manera; un ejemplo típico se puede observar en Río Grande do Sul 
(Brasil) y norte de Uruguay, donde las lagunas de Los Patos y Merín están ubicadas en 
una llanura de este tipo.

• Llanuras de marea. Se forman en regiones litorales donde el mecanismo dominante es la 
marea. Los materiales que las constituyen son poco seleccionados, predominando la are-
na arcillosa. Dichos materiales son aportados al litoral desde mar adentro por corrientes 
de marea. Sus formas principales son los canales de marea, cauces cortos y extremada-
mente anchos, frecuentemente ramifi cados. En el norte de Brasil, la isla de Marajó y 
áreas aledañas constituyen una llanura de marea de más de 80.000 km2. Los estuarios 
son un tipo específi co de llanura de marea.

• Deltas. Aparecen en la desembocadura de algunos ríos, en los lugares donde el oleaje y 
las mareas no alcanzan a redistribuir la carga de sedimentos fl uviales. Son cuerpos sedi-
mentarios en forma de abanico, con un patrón distributario de cauces, que crecen mar 
adentro. Los sedimentos dominantes tienen una granulometria mediana y fi na. Las for-
mas típicas corresponden a albardones, pan tanos, bancos y barras de arena, etc. Los 
deltas de los grandes ríos, generan complejos de áreas deltáicas asociadas a playas, lagos, 
etc. El delta del río Paraná es uno de estos casos (Cavallotto, Violante, Colombo, 2005; 
Iriondo, 2004, 2005).
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Niveles subsiguientes de la clasifi cación

La mayor parte de las llanuras descritas an-
teriormente son factibles de ser divididas en dos 
o más clases genéticamente signifi cativas. Ello 
depende de la «variabilidad interna» de la clase 
en cuestión. Los deltas, por ejemplo, forman una 
clase con amplia variabilidad interna, mientras 
que las llanuras de loess acostumbran a ser ho-
mogéneas. Al ser ésta una clasifi cación abierta, 
se le pueden agregar sucesivos niveles y clases. 
En la fi gura 23.5 aparece una subdivisión gené-
tica de llanuras aluviales en varios niveles, desa-
rrollada años atrás (Iriondo, 1972). Se presenta 
también una subdivisión de llanuras lacustres 
(fi gura 23.6).

Las unidades asociadas

Considerando que la llanura es un sistema 
compuesto por diversos elementos interrelaciona-
dos, se comprende que en la práctica, al estudiar 
casos concretos de terrenos llanos, las distintas 
clases de este ordenamiento aparezcan «contami-
nadas» con elementos ajenos. Las grandes llanuras 
de arena incluyen frecuentemente salinas, los aba-
nicos aluviales contienen áreas de pantanos, las 
llanuras de oleaje presentan fajas de dunas eóli-
cas, etc. Estas áreas subordinadas se cartografían, 
cuando la escala lo permite, y se consideran uni-
dades asociadas a la clase defi nitoria.

CONSIDERACIONES

La clasifi cación expuesta en este capítulo fue 
desarrollada para y aplicada en la elaboración del 
Mapa Geo morfológico de Llanuras de América 
del Sur, a escala 1:5.000.000. También ha sido 
aplicada a estudios geomorfológicos y sedimen-
tológicos, cartografi ados a escalas 1:500.000, 
1:100.000 y 1:50.000 en varias provincias argen-
tinas. En todos los casos esta clasifi cación permi-
te describir adecuadamente las áreas estudiadas, 
tiene una buena estabilidad y es satisfactoriamen-
te predictiva.

Al aplicar la clasifi cación a la cartografía no 
se han encontrado áreas de encuadramiento di-
fícil o de carácter transicional entre dos clases. 
Esto se debe, sin duda, a que las propiedades 
específi cas de las llanuras (procesos, formas, se-

FAJAS

FAJAS DE
INUNDACIÓN

DE AVENAMIENTO
IMPEDIDO

CAUCES

ABANICOS

LÓBULOS

TERRAZAS

TRENZADO

MEANDRIFORME

DIVAGANTE

FIJO

DE CAUCE

Figura 23.5. Ordenamiento conceptual de las llanuras aluviales en función de 
la Teoría General de Sistemas.
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Figura 23.6. Diversos tipos de llanuras lacustres.
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dimentos) son fácilmente defi nibles y adecuadas para ser ordenadas en unas pocas clases cla-
ramente discontinuas.

El nivel de resolución de la clasifi cación depende del grado de detalle en que se trabaje, es 
decir, de la relación existente entre la escala y el tamaño de las unidades de la llanura. La faja 
aluvial del Amazonas, por ejemplo, permite identifi car áreas de avenamiento impedido y de-
pósitos de cauce (nivel 5 en la clasifi cación, fi gura 23.4) en mapas en escala 1:1.000.000 
(Iriondo, 1980) porque el sistema tiene unas dimensiones enormes. Para llegar al mismo nivel 
de clasifi cación en un pequeño río de llanura, como el río Cuarto de la provincia argentina de 
Córdoba, se debería trabajar a escala 1:20.000. En otras palabras, se trata de una clasifi cación 
independiente de la escala. También es sabido que la leyenda de un mapa puede aceptar clases 
a diferentes niveles sin ser errónea, ya que los mapas tienen requerimientos y posibilidades 
propias.

Para ilustrar a grandes rasgos la relación escala-nivel de clasifi cación en algunos trabajos 
realizados, se puede citar: El Mapa Geomorfológico de Llanuras de América del Sur (fi gu-
ra 23.7) se elaboró con el nivel 3. En el mapa geomorfológico de la provincia de Santa Fe 
(escala 1:500.000) se identifi caron clases equivalentes al nivel 4 de la clasifi cación. Un mapa 
del sector del delta del Paraná a escala original 1:50.000 permitió identifi car playas, canales 
de marea y otros elementos que se sitúan en el nivel 5. Esto es típico de las grandes llanuras 
sudamericanas. En el territorio europeo la relación nivel/escala probablemente sea diferente.

EJEMPLOS

Se presentan dos ejemplos de llanuras de agradación clasifi cadas de acuerdo con este orde-
namiento. Las mismas corresponden al sistema Eólico Pampeano y al «Delta» del río Paraná, 
ambas en Argentina.

El sistema eólico pampeano

Se trata de una extensa cobertera sedimentaria depositada en la llanura argentina. Está forma-
da por el mar de Arena Pampeano y una Faja Periférica de Loess (Iriondo y Kröhling, 1995). 
El mar de arena es una unidad que cubre 200.000 km2 entre las latitudes de 33° y 38° S, for-
mando la mitad de la Pampa en la Argentina central (fi gura 23.8). Los sedimentos, formados 
por arena muy fi na y fi na-limosa, se originaron principalmente en la Alta Cordillera entre las 
latitudes de 28° y 36° S, por procesos nivales y criogénicos. Estos productos de meteorización 
física fueron transportados por aguas de deshielo hacia el sur a lo largo del sistema fl uvial del 
río Desaguadero y fi nalmente defl acionados en dirección norte y noreste por vientos australes 
durante el último Máximo Glacial y otros períodos fríos y secos. Los intervalos húmedos in-
tercalados con aquellos estuvieron caracterizados por pedogenesis y desarrollo de cinturones 
fl uviales.

La faja periférica de loess rodea al mar de arena por tres direcciones. Tiene entre 200 y 
300 km de ancho y una longitud de dos mil kilómetros. En esta zona se reconstruyó una se-
cuencia de trece períodos climáticos, comenzando por el Estadio Isotópico 5. Así, siete inter-
valos húmedos se intercalaron con seis períodos secos.

Clasifi cación:

1. Nivel. Llanura de agradación.
2. Nivel. Llanura eólica.
3. Nivel. Llanura de arena y llanura de loess.
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Figura 23.7. Sector parcial del Mapa Geomorfológico de Llanuras de América del Sur. Se pueden apreciar diver-
sas unidades del tercer nivel de la clasifi cación general.
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El mar de Arena Pampeano

Este caso es un ejemplo de unidad del tercer nivel que podría ser subdividida. Las clases 
del nivel 4 se defi nen de acuerdo con el tipo de dunas predominante en la zona (fi gura 23.9).

Considerando específi camente el sector noroeste de ese mar de arena, el abarcado por la 
provincia de San Luis, se ha podido avanzar en el conocimiento de la gran llanura (fi gu-
ra 23.10). El territorio cartografi ado tiene una superfi  cie de 75.000 km2, aproximadamente la 
mitad del cual está cubierto por cinco unidades de arena eólica de cuarto orden.

1. El Campo de dunas complejo de Nahuel Mapá (fi gura 23.11) es el más  extenso y se 
prolonga más allá de los límites de la provincia. Durante el evento más antiguo reco-
nocible en superfi cie (Estadio Isotópico 4) se desarrollaron grandes dunas longitudi-
nales de hasta 200 km de longitud y con una distancia entre crestas (longitud de onda) 
del orden de 3 a 4 km. Su relieve actual, después de haber sufrido disipación, es de 
unos 10 metros. La orientación de las crestas es sur-norte en el sur de la provincia, y 
va girando suavemente hacia SE-NW en el centro del territorio. El sedimento es are-
na fi na, bien seleccionada, inmadura. Contiene entre el 6% y el 15% de vidrio vol-
cánico.

dirección del viento

300 km0

red fluvial

62° W

40° S

faja periférica de loess

mar de arena pampeano

Figura 23.8. Mapa del Sistema Eólico Pampeano, situado en la región central de la Argentina.
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Estas grandes dunas fueron disipadas durante el período húmedo del Estadio Iso-
tópico 3, formándose un «manto de arena eólica», en realidad poligénico, suelos poco 
evolucionados y delgados depósitos lacustres. Durante un período seco posterior (el 
segundo período) se formaron cubetas de defl ación asimétricas, con la profundi-
dad mayor hacia barlovento y con diámetros entre 3,5 y 5 kilómetros. Los vientos 
generado res circularon en las mismas direcciones y sentidos que los que formaron las 
grandes dunas.

Hacia el año 1000 DC las depresiones se convirtieron en lagunas. Posteriormen-
te, durante la Pequeña Edad del Hielo, se formaron pequeñas dunas longitudinales, 
de crestas sinuosas, de 0,3 hasta 3 km de largo y 2 a 6 metros de alto. Su orientación 
indica nuevamente vientos del sur con circulación antihoraria (anticiclónica).

2. El Campo de dunas longitudinales de Liborio Luna está caracterizado por dunas longi-
tudinales algo disipadas. Aparecen en el terreno como lomas elongadas de 2 a 4 km 
de largo, 100 a 120 m de ancho y 2,5 a 3,5 m de altura. Son marcadamente unifor-
mes, lo que sugiere una gran regularidad de los vientos generadores. La orientación es 
NE-SW. El sedimento es arena fi na y muy fi na, con granos subredondeados a suban-
gulosos, con menos del 5% de arena gruesa y muy gruesa, compuesta por cuarzo, 
feldespato, moscovita y minerales ferromagnésicos (fi gura 23.12).

Las dunas se formaron en el Holoceno superior (entre 3500 y 1400 años BP) por 
la acción de vientos del norte, correspondientes al anticiclón subtropical que se insta-
ló sobre la región chaco-pampeana (Iriondo, 1990a, 1997). Los sedimentos provienen 
de la cercana Sierra de San Luis.

Deflaciones de la
Pequeña Edad de Hielo

67°

36°
100 km500

Abanico aluvial

Manto Policíclico Potente

MAR DE ARENA
PAMPEANO

Manto Policíclico Delgado

Dunas longitudinales
del Pleistoceno Final

Complejo Nahuel Mapá

Dunas parabólicas
del Holoceno Superior

Dunas longitudinales
del Holoceno Superior

Figura 23.9. Distribución de las diversas unidades eólicas principales.
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3. El Campo de dunas longitudinales de Puerta Negra (fi gura 23.13) cubre una superfi cie 
de 1950 km2 en el norte de la provincia y se continúa fuera de ella. En el momento 
de su formación fue más extenso, sobre todo hacia el este, ya que posteriormente la 
erosión y los derrames fl uviales fueron disminuyendo su extensión.

Las dunas presentan alturas características de 1 a 2 metros, anchos uniformes del 
orden de 100 m, y longitudes variables (más de 50 km en el momento de su forma-
ción). La distancia entre dunas varía entre 150 y 250 metros.

Las direcciones dominantes entre las crestas son NNE-SSW y NE-SW. El sedi-
mento es arena fi na cuarzosa, muy bien seleccionada, de color pardo amarillento, sin 
estructuras internas visibles. Proviene de materiales sedimentarios terciarios ubicados 
hacia el noroeste. Su edad es Holoceno superior. Los vientos que formaron este cam-
po de arena circularon con dirección general N-S, sufriendo variaciones provocadas 
por las orientaciones locales de los relieves montañosos de la zona.

4. Campo de dunas longitudinales de Balde de Azcurra. Este arenal se encuentra bien pre-
servado en un área de 650 km2 en la provincia. Originalmente tuvo una superfi cie 
bastante mayor, pero una parte importante del mismo fue alterado y retrabajado por 
un ambiente de barrizal (barreal, playa) desarrollado en época más moderna. Las for-
mas originales están muy disipadas y solamente se observan como dunas longitudina-
les en una faja de algunos centenares de metros de ancho alrededor del barrizal. En 

34º 47' S 

66º 10' W

0 0,2 0,4 0,6 0,8 1 km

LEYENDA

Dunas longitudinales

Cubetas de deflación

a, b, c: grados de disipación
crecientes hasta c

Taludes erosivos
a: en arenas del Pleist. Tardío
b: en arenas removilizadas 

del Holoceno Superior

Crestas laterales
Límites de sotavento

Nahuel Mapá

F. C. G. S. M.

Figura 23.11. Mapa geomorfológico del campo de dunas complejo de Nahuel Mapá.
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esa área aparecen como lomas elongadas, con alturas de hasta 5 metros y longitudes 
de onda uniformes.

En general, las dunas están formadas por arena con granulometria variable entre 
muy fi na y mediana, de bien a moderadamente seleccionada, suelta, masiva, de color 
pardo amarillento. En la localidad de Balde de Azcurra la moda (45%) es arena muy 
fi na, y las fracciones arena fi na, mediana y gruesa representan respectivamente el 23%, 
el 20% y el 10% del total. La composición de la fracción modal es cuarzo (43%), 
feldespato potásico (20%), alteritas (17%), vidrio volcánico (8%), plagioclasas (5%), 
anfíboles y piroxenos (4%).

Las crestas de las dunas siguen la orientación del amplio valle en que se encuen-
tran, con defl exiones locales según la topografía general. Fueron generadas por un 
viento con sentido general norte-sur. Esta unidad reposa sobre el Suelo de Los Toldos 
(Holoceno medio) y debajo de sedimentos arcillosos lacustres del Período Húmedo 
Medieval, de manera que su edad corresponde al Holoceno superior.

33º 30' S 

65º 46' W
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0 5 km

FAJA DE TRANSICIÓN-INTERACCIÓN ENTRE LOS CAMPOS
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FRAGA
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se ubican en el nivel general
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Figura 23.12. Detalle del límite entre los campos de dunas de Liborio Luna y Nahuel Mapá.
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5. Campo de dunas longitudinales de Gorgonta. Esta unidad sedimentaria que se extiende 
unos 290 km2, está formada por dunas longitudinales muy parecidas a las de Liborio 
Luna y a las de Puerta Negra. Sus crestas rectilíneas pueden cartografi arse por más de 
12 kilómetros, y tienen orientación variable, entre NNE-SSW y NE-SW. Las longitu-
des de onda son regulares, entre 120 y 200 metros y sus desniveles característicos varían 
entre 2 y 5 metros. La edad de este campo de dunas es también Holoceno superior.

Contexto geomórfi co general

Con la información obtenida en el estudio de las 
diferentes unidades del último nivel cartografi ado se 
pudieron reconstruir, en este caso, dos escenarios de 
vientos dominantes, uno de ellos corresponde al Últi-
mo Máximo Glacial (Estadio Isotópico 2) y el otro al 
período seco del Holoceno superior.

Los vientos que dominaron en la región durante el 
Estadio Isotópico 2 llegaron desde el sur (fi gura 23.14). 
Los detalles morfológicos de las cubetas de defl ación 
en la unidad Nahuel Mapá indican vientos de alta ve-
locidad y gran turbulencia. Estos vientos debieron cir-
cular de forma irregular e inconstante. Así, la superpo-
sición parcial de las geoformas ejemplifi cada en la 
fi gura 23.16, indica la falta de persistencia de las co-
rrientes eólicas, probablemente por una estacionalidad 
muy marcada.

Por el contrario, los vientos dominantes en el Ho-
loceno superior fueron suaves y de escasa intensidad, 
ya que los granos de arena fueron transportados a 
escasa distancia desde sus lugares de origen, generan-
do depósitos texturalmente inmaduros. La morfolo-
gía  de las dunas longitudinales es muy uniforme, a 
pesar de que los cambios de dirección forzados por la 
presencia de relieves serranos en la región, también 
indican la ausencia de vientos fuertes o inestables, que 
hubieran generado turbulencias importantes. A la vez 
que añade otra característica a estos paleovientos, ya 
que debieron actuar en forma persistente  durante pe-
ríodos prolongados de tiempo. Como ejemplo extre-
mo, el ordenamiento de las dunas en los alrededores 

de Puerta Negra es una manifestación clara de esto. El régimen de vientos del Holoceno 
superior puede apreciarse en la fi gura 23.15.

Actualmente, los escenarios descritos reaparecen bajo condiciones climáticas extremas. En 
los escasos días invernales en que sopla el llamado «viento pampero», frío y seco desde el sur, 
se producen remolinos de fuerte turbulencia y gran velocidad, que arrancan árboles y obligan 
a cerrar los aeropuertos de la región. Reproducen muy probablemente las condiciones meteo-
rológicas normales del Último Máximo Glacial, seco y frío.

Una analogía reducida del clima del Holoceno superior ocurre hoy en día durante el ve-
rano en la alta troposfera del Altiplano boliviano, donde se forma un anticiclón que no alcan-
za la superfi cie de la tierra. Dicha anomalía en la circulación general ejerce una fuerte infl uen-
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cia en la circulación de verano en Sudamérica 
subtropical. La distribución y dirección de los campos 
de dunas en esta zona y en el resto de la llanura (Irion-
do, 1990b) sugieren que, durante el Holoceno supe-
rior, el anticiclón boliviano fue más fuerte que en la 
actualidad debido al debilitamiento de la corriente en 
chorro (jet estratosférico), y su núcleo alcanzó la super-
fi cie en la llanura pampeana (Iriondo, 1999). El esce-
nario de aquel tiempo correspondería a un clima se-
miárido para toda la llanura, con precipitaciones de 
300 a 400 mm/año y mayores amplitudes térmicas que 
las actuales. Hay que suponer una temperatura media 
similar a la actual o algo más alta.

El complejo litoral del río Paraná

El río Paraná es el colector de una cuenca de 
2.600.000 km2 en Sudamérica. Al llegar al litoral atlán-
tico ha desarrollado una llanura litoral compleja de 300 
km de longitud y hasta 80 km de ancho máximo, que 
se denomina laxamente «delta». El desarrollo de este 
complejo (Iriondo, 1979) comprendió cuatro fases:

1.  Un período fl uvial durante el Pleistoceno, re-
presentado por depósitos de inundación, for-
mados cuando la orilla del mar se encontraba 
lejos de la posición actual. Dicha unidad fue 
denominada «llanura de avenamiento impedi-
do» y se trata de una «unidad asociada» dentro 
del sistema litoral.

2.  Un período de alto nivel del mar alrededor de 
6.000 años antes del presente, durante el que 
se formó una albufera, deltas y estuarios de 
afl uentes y líneas de playas bien desarrolladas.

3. Una fase estuárica más moderna, caracterizada por extensos depósitos de marea en el 
área central del complejo.

4. La fase deltaica actual se inició aproximadamente en el año 900 de nuestra Era (1.100 
años antes del presente). Está caracterizada por una unidad deltáica típica que crece 
aguas abajo continuadamente unos 70 metros por año desde 1818. También se de-
sarrollan cinturones fl uviales mayores y llanuras de meandros en la parte alta del 
complejo; estas últimas deben considerarse «unidades asociadas» (fi gura 23.16).

Clasifi cación:

1. Nivel. Llanura de agradación.
2. Nivel. Llanura litoral.
3. Nivel. Delta, albufera, líneas de playa.
 Unidades asociadas. Llanura de avenamiento impedido, llanura de meandros.
4. Nivel. Barra de arena.
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Cuarto nivel. Las superfi cies estructurales

Dentro de una dinámica general de levanta miento 
epirogénico, las superfi cies estructurales se dividen según 
la litología original. Si se considera el tamaño y distribu-
ción geográfi ca de las mismas, existen dos clases muy im-
portantes, los platós (mesetas) basálticos y las plataformas 
de caliza, y otras menos signifi cativas (costras ferruginosas, 
mesetas de arenisca, etc.). Este nivel está defi nido por la 
estructura de la llanura, es decir, por sus variables de es-
tado:

•  Platós basálticos. Han sido formados por erupciones ba-
sálticas de gran magnitud en unos pocos momentos 
particulares de la historia geológica de la Tierra y cu-
bren grandes extensiones. Un ejemplo de esto son los 
basaltos vinculados al desmembramiento de Gondwa-
na, que cubren 1.000.000 km2 en Sudamérica y terri-
torios similares en otros continentes. Existen casos se-
mejantes en Siberia y en América del Norte.

•  Plataformas de caliza. Se han formado en mares someros 
en regiones tropicales a lo largo de todo el Fanerozoico, 
por acumulación de restos orgánicos y fenómenos aso-
ciados. Son cuerpos de miles a cientos de miles de ki-
lómetros cuadrados y cientos de metros de espesor. Ac-
tualmente, debido a la deriva de los continentes, se 
encuentran en todas las latitudes. En ambiente conti-
nental también se generan superfi cies menores por pre-
cipitación de carbonato cálcico en el nivel freático y 
posterior erosión del material suprayacente (caliche).

•  Costras ferruginosas. Se forman por precipitación de hi-
dróxidos de hierro en niveles freáticos bajo clima de 
sabana. Son típicas de África y también aparecen en 
regiones tropicales de otros continentes. Tienen exten-
siones relativamente reducidas.

•  Otras superfi cies estructurales. Prácticamente todas las ro-
cas duras son factibles de formar superfi cies estructura-
les, pero en general se trata de geoformas asociadas a 
otros tipos de relieve.

Quinto nivel. Mecanismos específi cos de ablación

Una vez que una superfi cie estructural queda en con-
tacto con la atmósfera, actúan sobre ella procesos de me-
teorización y erosión. Si eso se realiza durante el tiempo 
sufi ciente, dichos procesos llevan a la denudación de la 
misma. Por ello, el tercer nivel de la clasifi cación está ba-
sado en los mecanismos específi cos de denudación. Si se 
consideran los procesos que más afectan a las superfi cies, 
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puede verse que la meteorización es más importante y más discriminante que la erosión pro-
piamente dicha.

Desde el punto de la Teoría General de Sistemas, este nivel se defi ne por procesos, es decir 
por variables de transformación, análogamente al mismo nivel de las llanuras de agradación. 
Dependen del clima, lo mismo que aquellos:

Los platós basálticos presentan tres clases en este nivel: canchales (escombreras), alteración 
a caolinita y alteración a montmorillonita.

• Canchales basálticos. Son acumulaciones de fragmentos de distintos tamaños originados 
por meteorización física, principalmente insolación y congelamiento. Ocurre en climas 
áridos y con amplia variación térmica. Como, por ejemplo, en la meseta patagónica y 
en el Sahara.

• Alteración a caolinita. Bajo climas defi nidamente húmedos los silicatos se descomponen 
y dan origen a minerales arcillosos del grupo de la caolinita. Un ejemplo de esta clase 
corresponde al Planalto (meseta) Brasileño, ubicado en el sureste de ese país.

• Alteración a montmorillonita. Se produce en climas semiáridos templados a tropicales. 
En esta clase, la alteración de silicatos condiciona la formación de esmectitas. Una ex-
tensa provincia montmorillonítica, que abarca Uruguay, sur de Brasil y noreste de Ar-
gentina, se formó por alteración de llanuras basálticas durante el Terciario.

Las plataformas de caliza originan dos clases: carst y canchales carbonáticos (escombreras 
de caliza).

• El carst. Es un tipo de paisaje y de drenaje producido por el mecanismo de disolución 
de caliza por aguas meteóricas. Existen varios tipos de terrenos cársticos, ya que esta 
clase presenta una gran variabilidad interna y su evolución puede pasar por varios es-
tadios.

• Canchales carbonáticos. Son parecidos a los canchales basálticos y están producidos por 
mecanismos similares.

Ejemplo

Un ejemplo de plató basáltico con un considerable estado de denudación es el Planalto 
Brasileño que se encuentra, también, en la provincia argentina de Misiones. Es un cuerpo de 
1.000.000 km2 con un espesor variable entre 600 y 1.000 metros, formado por acumulación 
de diversas coladas durante el Cretácico cuando se produjo la apertura del océano Atlántico. 
Las coladas individuales tienen espesores típicos de alrededor de 15 metros.

La superfi cie original de la meseta ha sido casi completamente eliminada por fenómenos 
de erosión areal durante el Terciario. Un nivel inferior, con cotas menores entre 300 y 400 
metros, abarca una gran superfi cie (35% de la provincia). Hacia el sur se extiende la llamada 
Peniplanicie (Penillanura) de Apóstoles (Chiozza, 1981), una superfi cie menos regular ubicada 
a niveles aún menores.

El basalto se encuentra profundamente alterado en la mayor parte de los afl oramientos, 
transformado en un regolito color oscuro o bien, donde tiene consistencia de roca, en una 
masa de minerales irreconocibles. De acuerdo a análisis mineralógicos de difractometría de 
rayos x y granulométricos, gran parte de esa masa está compuesta por coloides que cristalizan 
más tarde en caolinita, en los suelos y sedimentos transportados en suspensión por arroyos y 
ríos. Marginalmente, la meseta es erosionada por una red fl uvial.
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Clasifi cación:

1. Nivel. Superfi cie estructural
2. Nivel. Plató basáltico.
3. Nivel. Destrucción por alteración a caolinita.
4. Nivel. Relicto de la superfi cie original. Superfi cie principal.
 Penillanura de Apóstoles.

CONCLUSIONES

Se propone una clasifi cación de llanuras (planicies), basada en los ambientes y mecanismos 
de sedimentación y denudación predominantes. Corresponde a un ordenamiento genético, 
jerarquizado y abierto. Se ha confeccionado utilizando los principios y técnicas de la Teoría 
General de Sistemas.

La diferenciación entre llanuras de agradación y superfi cies estructurales corresponde al 
primer nivel (nivel 1) de la clasifi cación. El nivel fundamental de las llanuras de agradación 
corresponde a las unidades litológicas depositadas en cinco grandes ambientes sedimentarios 
principales: fl uvial, eólico, litoral, lacustre y glacial. Cada uno se puede dividir en unidades 
menores, caracterizadas por mecanismos de sedimentación específi cos y geomorfología defi ni-
da. En algunos casos esas unidades son homogéneas (loess) y en otros poseen gran variabilidad 
interna (deltas, por ejemplo). En función de esas características, pueden subdividirse en rangos 
menores, de acuerdo a la densidad de la información y a la escala cartográfi ca.

Las superfi cies estructurales se dividen según su litología (nivel 2) y en función del 
 mecanismo específi co de denudación (nivel 3) de manera similar a la de las llanuras de 
agradación.

BIBLIOGRAFÍA

Assine, M. L. y Soares, P. C. (2004): Quaternary of the Pantanal, west-central Brasil. Quaternary In-
ternational, 114, 23-34.

Bertalanffy, von, L., (1978): Tendencias en la Teoría General de Sistemas. Madrid, Alianza.
Cavalotto, J. L.; Violante, R. A. y Colombo, F. (2005): Evolución y cambios ambientales de la 

llanura costera de la cabecera del río de La Plata. Revista de la Asociación Geológica argentina, 60 
(2), 353-367.

Chiozza, E. (1981): Atlas TOTAL de la República Argentina. Buenos Aires, Centro Editor de América 
Latina, vol. 1.

Crisci, J. y López, M. (1983): Introducción a la teoría y práctica de la Taxonomía Numérica. Washing-
ton, OEA, Monografía 26.

Iriondo, M. (1972): Mapa geomorfológico de la llanura aluvial del río Paraná entre Helvecia y San 
Nicolás. Revista de la Asociación Geológica Argentina, 27 (2), 155-160.

— (1979): Th e evolution of the Paraná river delta. En K. Suguío y L. Martin (eds.), International Sym-
posium on Coastal Evolution in the Quaternary, Proceedings, 405-418.

— (1980): Geomorfología da planície amazónica. IV Simpósio do Quaternário no Brasil, Atass, I, 323-
348. Río de Janeiro.

— (1985): Los sedimentos del subsuelo del río Paraná. Ed. Universidad Nacional del Litoral, Santa Fe.
— (1990a): Th e Map of the South American Plains. Its present state. Quaternary of South America and 

Antarctic Peninsula, 6, 297-306.
— (1990b): A Late Holocene dry period in the Argentine plains. Quaternary of South America and 

Antarctic Peninsula, 7, 197-218.



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

1274

Iriondo, M. (1992): Mapa Geomorfológico de las Llanuras de América del Sur Escala 1:5.000.000. CO-
NICET/National Geographic Society, Santa Fe.

— (1997): Models of deposition of loess and loessoids in the Upper Quaternary of South America. 
Journal of South American Earth Sciences, 10, 71-79.

— (1999): Climatic changes in the South American plains: Records of a continent-scale oscillation. 
Quaternary International, 57/58, 93-112.

— (2004): Th e littoral complex at the Paraná mouth. Quaternary International, 114, 143-154.
— (2005): El complejo litoral en la desembocadura del río Paraná. En R. E. Barrio, R. O. Etcheverry 

y M. F. Cavalle (eds.), Geología y Recursos Minerales de la Provincia de Buenos Aires. Relatorio 
XIV Congreso Geológico Argentino, La Plata, cap. 15, 255-264.

Iriondo, M.; Colombo, F. y Kröhling, D. (2000): El abanico aluvial del Pilcomayo, Chaco (Argen-
tina-Bolivia-Paraguay): características y signifi cado sedimentario. Geogaceta, 28, 79-82.

Iriondo, M. y García, N. (1993): Climatic variations in the Argentine plains during the Last 18,000 
years. Paleogeography, Palaeoclimatology, Palaeoecology, 101, 209-220.

Iriondo, M. y Kröhling, D. (1995): El sistema eólico pampeano. Comunicaciones del Museo Provin-
cial de Ciencias Naturales de Santa Fe, 5 (1),1-80.

Kovacs, G. (1983): General principles of fl at-land Hydrology. Hidrología de Grandes Llanuras, UNESCO-
CONAPHI, Actas, I, 297-356. Buenos Aires.

Kröhling, D. (1998): Geomorfología y Geología del Cuaternario de la cuenca del río Carcarañá, desde la 
confl uencia de los ríos Tercero y Cuarto, provincias de Córdoba y Santa Fe. Tesis Doctoral. Facultad de 
Ciencias Exactas, Físicas y Naturales. Universidad Nacional de Córdoba (inédita).

Mescherikov, Y. (1968): Plains. En E. Fairbridge (ed.), Encyclopaedia of Geomorphology, Dowden Hut-
chinson & Ross, 850-855.

Piaget, J. (1979): Tratado de Lógica y conocimiento científi co, 7 vols. Paidós, Buenos Aires.



1275

Índice de contenidos

Capítulo I: PRÓLOGO ........................................................................................................................................................  11

Capítulo II: FACIES, SEDIMENTOLOGÍA Y ANÁLISIS DE CUENCAS SEDIMENTARIAS ...............  15
Introducción .....................................................................................................................................................  15
Algunos conceptos fundamentales ..............................................................................................................  17

Medios sedimentarios ............................................................................................................................  17
Procesos sedimentarios ..........................................................................................................................  18

Procesos físicos ................................................................................................................................  19
Procesos biológicos .........................................................................................................................  19

El clima y su infl uencia en los procesos sedimentarios ................................................................  20
Variaciones climáticas periódicas: ciclos de Milankovitch e infl uencias orbitales (Orbital 
 forcing) ...................................................................................................................................................  20

Facies ...................................................................................................................................................................  23
Conceptos generales ...............................................................................................................................  23
La Ley de Walter .....................................................................................................................................  24
Origen de la ciclicidad. Ritmos y ciclos ...........................................................................................  25
Las facies en profundidad .....................................................................................................................  26

Las secuencias sedimentarias ........................................................................................................................  31
Tipos de secuencias verticales en sedimentos siliciclásticos .........................................................  31
Categorías de los ciclos sedimentarios ...............................................................................................  31

Estratigrafía secuencial ...................................................................................................................................  34
Las estructuras sedimentarias .......................................................................................................................  43

Hidrodinámica de las estructuras sedimentarias .............................................................................  43
Estructuras presedimentarias ................................................................................................................  44
Estructuras sinsedimentarias ................................................................................................................  45
Estructuras postsedimentarias ..............................................................................................................  46

Referencias básicas ...........................................................................................................................................  46
Bibliografía ...............................................................................................................................................  47

Capítulo III: AMBIENTES EÓLICOS ..........................................................................................................................  53
Introducción .....................................................................................................................................................  53
Erosión y transporte eólico ...........................................................................................................................  55

Erosión .......................................................................................................................................................  55
Transporte .................................................................................................................................................  56

Sedimentación ..................................................................................................................................................  57
Mantos de arena, mantos arenosos o mantos eólicos (sand sheets) ............................................  57
Ripples, Dunas y Draas .........................................................................................................................  59
Áreas interdunares ...................................................................................................................................  63

Tipos de sistemas eólicos ...............................................................................................................................  64
Sistemas eólicos antiguos ...............................................................................................................................  66
Bibliografía ........................................................................................................................................................  70

Capítulo IV: LOS SISTEMAS ALUVIALES .................................................................................................................  73
Introducción .....................................................................................................................................................  73
Clasifi caciones de los sistemas aluviales .....................................................................................................  74
Dedicatoria ........................................................................................................................................................  82
Bibliografía ........................................................................................................................................................  82



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

1276

Capítulo V: ABANICOS ALUVIALES: PROCESOS DE TRANSPORTE Y ACUMULACIÓN 
DE MATERIALES DETRÍTICOS ..........................................................................................................  85
Introducción .....................................................................................................................................................  85

Procesos y depósitos sedimentarios ....................................................................................................  86
Corrientes acuosas ..................................................................................................................................  87

Características principales..............................................................................................................................  88
Corrientes confi nadas ............................................................................................................................  88
Gradiente ..................................................................................................................................................  91
Corrientes no confi nadas ......................................................................................................................  92

Eventos de alta energía .................................................................................................................  94
Avalanchas acuosas .........................................................................................................................  94

Tipos de fl ujos ..................................................................................................................................................  97
Aludes nivales ...........................................................................................................................................  98

Caída de nieve en polvo ...............................................................................................................  98
Caída de nieve en placa ................................................................................................................  99
Caída de nieve húmeda ................................................................................................................  99

Avalanchas rocosas ..................................................................................................................................  100
Comportamiento dinámico .........................................................................................................  100
Procesos principales .......................................................................................................................  101
Acumulación sedimentaria ...........................................................................................................  102

Flujos gravitativos de sedimento .........................................................................................................  104
Fluidodinámica ...............................................................................................................................  105
Procesos principales .......................................................................................................................  107
Resalto granular ..............................................................................................................................  108
Mecanismos de transporte ...........................................................................................................  109
Depósitos generados ......................................................................................................................  121

Bibliografía ........................................................................................................................................................  126

Capítulo VI: ABANICOS ALUVIALES: SECUENCIAS Y MODELOS DE SEDIMENTACIÓN ...........  131
Introducción .....................................................................................................................................................  131
Características generales .................................................................................................................................  132

Morfología ................................................................................................................................................  133
Zonación ...................................................................................................................................................  137

Localización geomórfi ca .................................................................................................................................  138
Modelo conceptual..........................................................................................................................................  139

Desarrollo del concepto ........................................................................................................................  140
Sistema deposicional ..............................................................................................................................  143

El abanico aluvial ...........................................................................................................................  143
Arquitectura deposicional ..............................................................................................................................  162

Secuencias deposicionales .....................................................................................................................  165
Contexto geomórfi co .....................................................................................................................  167
Jerarquización ..................................................................................................................................  169
Ordenación ......................................................................................................................................  173
Causalidad ........................................................................................................................................  175

Relaciones con las cuencas sedimentarias .........................................................................................  176
Subsidencia de la cuenca ..............................................................................................................  177
Aportes sedimentarios ...................................................................................................................  177

Actividad tectónica sinsedimentaria ...........................................................................................................  182
Contexto tectonoestratigráfi co ............................................................................................................  182

Discordancias sintectónicas..........................................................................................................  183
Tectonismo sindeposicional .........................................................................................................  188

Organización composicional ................................................................................................................  191
Origen y signifi cado de las secuencias de clastos ...................................................................  191
Conglomerados de La Serra de La Llena .................................................................................  192

Abanicos intramontañosos ............................................................................................................................  197
Caracterización ........................................................................................................................................  198
Génesis .......................................................................................................................................................  198
Consideraciones .......................................................................................................................................  199

Abanicos terminales ........................................................................................................................................  202
Características generales ........................................................................................................................  202
Procesos .....................................................................................................................................................  202



Índice de contenidos

1277

Zonación ...................................................................................................................................................  203
Depósitos ..................................................................................................................................................  204

Bibliografía ........................................................................................................................................................  213

Capítulo VII: SISTEMAS ALUVIALES DE BAJA SINUOSIDAD ......................................................................  225
Introducción .....................................................................................................................................................  225
Sistemas entrelazados ......................................................................................................................................  226
Signifi cado del término entrelazado (braided) .........................................................................................  227
Nomenclatura ...................................................................................................................................................  227

Barras..........................................................................................................................................................  228
Islas .............................................................................................................................................................  228
Índice de bifurcación. Empleo de entrelazado, anastomosado y anabranching ......................  229

Medida del índice de entrelazamiento (braiding) ...................................................................................  230
Control del patrón fl uvial en sistemas entrelazados ...............................................................................  231
El cinturón de canales en los sistemas entrelazados ...............................................................................  232

Los canales ................................................................................................................................................  233
Las barras ..................................................................................................................................................  235
Barras unitarias ........................................................................................................................................  236
Barras compuestas ...................................................................................................................................  238

Mecanismos de formación de núcleos y crecimiento de barras ..........................................................  240
Estructuras asociadas a las barras ........................................................................................................  242

Modelos de facies ............................................................................................................................................  243
Modelos de sistemas entrelazados con predominio de gravas .....................................................  245
Modelos de sistemas entrelazados de arenas ....................................................................................  249

Bibliografía ........................................................................................................................................................  255

Capítulo VIII: SISTEMAS ALUVIALES DE ALTA SINUOSIDAD ....................................................................  261
Introducción .....................................................................................................................................................  261
El estilo fl uvial meandriforme ......................................................................................................................  262
Sedimentación en sistemas fl uviales meandriformes: el modelo clásico ...........................................  263

Flujo de agua y distribución de sedimentos en un canal meandriforme .................................  263
Patrones de sedimentación en sistemas meandriformes ...............................................................  264
Subambientes donde se produce sedimentación en un sistema meandriforme y tipos de 
 depósitos ...............................................................................................................................................  265
Variaciones al modelo sedimentario clásico .....................................................................................  280

Arquitectura estratigráfi ca debida a la dinámica de sistemas meandriformes .................................  288
Secuencia vertical de litofacies típica .................................................................................................  288
Patrones de arquitectura estratigráfi ca posibles y factores implicados ......................................  290

Ríos anastomosados ........................................................................................................................................  292
Características y condiciones para su desarrollo .............................................................................  292
Subambientes, facies y arquitectura estratigráfi ca...........................................................................  293

Agradecimientos...............................................................................................................................................  294
Bibliografía ........................................................................................................................................................  294

Capítulo IX: LAGOS Y SISTEMAS LACUSTRES ....................................................................................................  299
Introducción .....................................................................................................................................................  299
Bases para el estudio de sistemas lacustres ................................................................................................  303

Lagos y actualismo..................................................................................................................................  303
Características propias de los sistemas lacustres ..............................................................................  306
Factores de control de la sedimentación y de la evolución sedimentaria ................................  308

Clima .................................................................................................................................................  309
El contexto geológico ....................................................................................................................  309
La biota y su dinámica ecológica ...............................................................................................  310
Morfometría del lago ....................................................................................................................  311

Zonación ambiental de los sistemas lacustres..................................................................................  311
Física y química del agua lacustre ......................................................................................................  313

Propiedades físicas y cinética del agua ......................................................................................  314
Hidroquímica ..................................................................................................................................  317
Físico-química orgánica ................................................................................................................  318

Sedimentología de lagos y sistemas lacustres ...........................................................................................  320
Origen y composición de los sedimentos lacustres ........................................................................  321



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

1278

Los sedimentos detríticos o clásticos .........................................................................................  321
Carbonatos .......................................................................................................................................  322
Sales....................................................................................................................................................  322
Sílice ...................................................................................................................................................  322
Materia orgánica .............................................................................................................................  324
Otros sedimentos............................................................................................................................  324

Dinámica ambiental y sedimentología de la zona supralitoral —orla palustre— .................  325
Llanuras arenosas y fangosas .......................................................................................................  325
Cinturones pantanosos: marshes y swamps palustres ...........................................................  327
Cinturones de carbonatos palustres ...........................................................................................  328
Conos de derrubios y parte subaérea de fan deltas ...............................................................  330

Dinámica ambiental y sedimentología de la zona litoral .............................................................  332
Sistemas deltaicos ...........................................................................................................................  332
Playas, fl echas litorales y depósitos ligados al oleaje .............................................................  341
Playas de carbonatos ......................................................................................................................  345
Rampas y plataformas de carbonatos ........................................................................................  346
Bioconstrucciones ...........................................................................................................................  349
Litoral lutítico-carbonático-evaporítico ....................................................................................  350

Dinámica ambiental y sedimentología de la zona sublitoral y el talud ....................................  351
Dinámica ambiental y sedimentología de la zona pelágica o de cuenca ..................................  352

Sedimentos laminados ...................................................................................................................  353
Turbiditas, lóbulos turbidíticos y ondas de fango .................................................................  358
Microbialitas ....................................................................................................................................  360

Asociaciones, sucesiones y secuencias de facies lacustres ......................................................................  362
Modelos de facies y arquitectura estratigráfi ca ........................................................................................  368

Modelos para charcas y lagunas someras ..........................................................................................  369
Secuencia de relleno de lagunas someras y charcas ...............................................................  370

Modelos para lagos de grandes dimensiones ...................................................................................  372
Secuencias de facies de cuenca ....................................................................................................  372
Secuencias de facies litorales ........................................................................................................  373
Secuencias de facies supralitorales o palustres ........................................................................  375

Cuencas lacustres .............................................................................................................................................  375
Modelos de sedimentación en cuencas lacustres ............................................................................  377
Los sistemas y las cuencas lacustres en el marco de la Estratigrafía Genética y Secuencial  380

Consideraciones fi nales ..................................................................................................................................  385
Bibliografía ........................................................................................................................................................  386

Capítulo X: ANÁLISIS DE LA PROCEDENCIA EN DEPÓSITOS ARENOSOS........................................  397
Introducción .....................................................................................................................................................  397

El depósito detrítico ...............................................................................................................................  397
El concepto de procedencia .................................................................................................................  398
La composición de los depósitos clásticos: valoración y jerarquía .............................................  399

El sistema de las rocas clásticas. Los controles sobre su composición ...............................................  400
El área fuente ...........................................................................................................................................  402

Petrofacies .........................................................................................................................................  403
La alteración química ............................................................................................................................  404

Intensidad .........................................................................................................................................  405
Duración ...........................................................................................................................................  407

El transporte .............................................................................................................................................  408
Abrasión mecánica .........................................................................................................................  409
Selección ...........................................................................................................................................  410
Mezcla ...............................................................................................................................................  411

La cuenca de sedimentación ................................................................................................................  413
La diagénesis.............................................................................................................................................  413
El reciclado ...............................................................................................................................................  414

Métodos y modelos de análisis de la procedencia en areniscas ...........................................................  415
La composición global del esqueleto .................................................................................................  415

Tipos de granos...............................................................................................................................  415
Métodos de contaje........................................................................................................................  417
Gráfi cos composicionales .............................................................................................................  419
Tamaño de grano y composición ...............................................................................................  422



Índice de contenidos

1279

Mallas, representatividad, valores estadísticos .........................................................................  423
Clasifi cación vs. procedencia .......................................................................................................  423

Los minerales detríticos como indicadores de la procedencia en areniscas .............................  425
El cuarzo ...........................................................................................................................................  427
Los feldespatos ................................................................................................................................  428
Los fragmentos de roca .................................................................................................................  429
Los componentes intracuencales ................................................................................................  430
Las especies minerales densas ......................................................................................................  430

Métodos y modelos geoquímicos .......................................................................................................  432
Bibliografía general .........................................................................................................................................  434
Bibliografía ........................................................................................................................................................  435

Capítulo XI: PLAYAS............................................................................................................................................................  441
Introducción .....................................................................................................................................................  441
Factores de la dinámica costera y procesos sedimentarios ....................................................................  443

Olas.............................................................................................................................................................  444
Mareas ........................................................................................................................................................  448
Disponibilidad de sedimento ...............................................................................................................  449
Cambios relativos del nivel del mar ...................................................................................................  451

Subambientes y dinámica ..............................................................................................................................  451
Shoreface o zona sublitoral ....................................................................................................................  451
Foreshore o zona de batida (estrán, bajamar) ...................................................................................  454
La berma ...................................................................................................................................................  457
Backshore (trascosta) ...............................................................................................................................  459
Dunas eólicas costeras ............................................................................................................................  459
Washover fans (abanicos de sobrepaso) ..............................................................................................  461
Canales o bocanas (tidal inlets) y deltas mareales asociados ........................................................  464
Lagoon ........................................................................................................................................................  468
Resumen ....................................................................................................................................................  470

Casos actuales ...................................................................................................................................................  471
La costa de El Puerto de Mazarrón (Murcia) ..................................................................................  471
La costa de Huelva .................................................................................................................................  473

Ejemplos fósiles: la secuencia de playa ......................................................................................................  478
El nivel del mar .......................................................................................................................................  478
La eustasia y la línea de costa: conceptos generales .......................................................................  481
Acomodación, aporte y secuencias resultantes ................................................................................  483
Secuencias de playa con nivel del mar constante (progradación pura) ....................................  483

Playas arenosas progradantes .......................................................................................................  484
Playas conglomeráticas progradantes.........................................................................................  485

Secuencias de playa con nivel del mar en descenso (regresión forzada)...................................  486
Secuencias de playa con nivel del mar en ascenso y abundante aporte sedimentario: pro-
 gradación con agradación ................................................................................................................  487
Secuencias de playa con nivel del mar en ascenso y abundante aporte sedimentario que 
 compensa la creación de espacio de acomodación: agradación .............................................  487
Secuencias de playa con nivel del mar en ascenso y poco aporte sedimentario que no 
 compensa la creación de espacio de acomodación: retrogradación con agradación .........  489
Secuencias de playa con nivel del mar en ascenso y muy poco aporte sedimentario que 
 no compensa la creación de espacio de acomodación: retrogradación ................................  493

Epílogo ...............................................................................................................................................................  495
Bibliografía ........................................................................................................................................................  495

Capítulo XII: PLATAFORMAS SILICICLÁSTICAS ................................................................................................  503
Introducción .....................................................................................................................................................  503
Tipos de plataformas ......................................................................................................................................  506

Plataformas de áreas glaciadas .............................................................................................................  507
Plataformas con arrecifes de coral ......................................................................................................  508
Plataformas bordeadas por islas o bancos rocosos ..........................................................................  508
Plataformas situadas en zonas tectónicamente activas, relacionadas con la tectónica de 
 placas .....................................................................................................................................................  508
Plataformas con barras alargadas de arena .......................................................................................  509
Plataformas relacionadas con deltas ...................................................................................................  509



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

1280

Procesos sedimentarios en la plataforma ...................................................................................................  512
La barrera de energía del litoral ..........................................................................................................  512
El transporte: olas y corrientes ............................................................................................................  514
Corrientes meteorológicas ....................................................................................................................  515
Corrientes de marea ...............................................................................................................................  516
Corrientes oceánicas ...............................................................................................................................  518
Corrientes de densidad ..........................................................................................................................  519

Distribución de facies .....................................................................................................................................  519
La selección progresiva ..........................................................................................................................  519
Flujo y estratifi cación .............................................................................................................................  522
Sistemas de dispersión y de depósito .................................................................................................  524
La actividad orgánica .............................................................................................................................  525

Acumulación de sedimento en la plataforma ..........................................................................................  526
Litofacies y sistemas de depósito .................................................................................................................  526

Litofacies ...................................................................................................................................................  526
Distribuciones de facies y sistemas de depósito dominados por el aporte (progradantes o 
 regresivos) .............................................................................................................................................  529
Distribuciones de facies y sistemas de depósito dominados por la acomodación (retrogra-
 dantes o transgresivos) ......................................................................................................................  530
La cuña progradante infralitoral (CPI) .............................................................................................  532

Parasecuencias ...................................................................................................................................................  535
Sedimentos antiguos de plataforma ............................................................................................................  539

Criterios de reconocimiento.................................................................................................................  539
Modelos sedimentarios ..........................................................................................................................  540

Ejemplos ............................................................................................................................................................  540
Plataformas dominadas por las tormentas ........................................................................................  540

Paleozoico inferior de los Montes de Toledo  (Alternancias de Pochico o Alternancias 
 Superiores) ...................................................................................................................................  542
Devónico de Asturias (Formación Naranco) ..........................................................................  542
Carbonífero inferior de Sierra Morena (Formación Terena)...............................................  543
Calcarenitas neógenas del río Alías (cuenca de Níjar, Almería) .........................................  544

Plataformas con oleaje de tempestad y retoque de las mareas ....................................................  547
La Cuarcita del Ordovícico en los Montes de Toledo («Cuarcita Armoricana») ..........  547

Plataformas dominadas por las mareas .............................................................................................  548
Barras calcareníticas en las calizas de crinoides del Carixiense subbético .......................  548

Barras arenosas movidas por corrientes de marea y de deriva en mares epicontinentales 
 y brazos de mar ..................................................................................................................................  550
Plataformas lutíticas pobres en oxígeno ............................................................................................  554

Las pizarras con Neseuretus .........................................................................................................  555
Bibliografía ........................................................................................................................................................  555

Capítulo XIII. Deltas ............................................................................................................................................................  561
Introducción .....................................................................................................................................................  561

Defi nición e historia ..............................................................................................................................  561
Partes de un delta ...................................................................................................................................  562
Tamaño de los deltas..............................................................................................................................  563

Procesos deltaicos ............................................................................................................................................  565
Descarga fl uvial .......................................................................................................................................  565
Procesos en la boca del río ...................................................................................................................  565

Sedimentación bajo condiciones de fl ujo homopícnico ......................................................  567
Sedimentación bajo condiciones de fl ujo hiperpícnico ........................................................  567
Sedimentación bajo condiciones de fl ujo hipopícnico .........................................................  567

Modifi caciones del sistema deltaico por la infl uencia marina.....................................................  570
Acción de las olas ...........................................................................................................................  570
Acción de las mareas......................................................................................................................  571

Situación tectónica de los deltas .........................................................................................................  573
Tipos de deltas y subambientes sedimentarios ........................................................................................  576

Clasifi caciones ..........................................................................................................................................  576
Submedios deltaicos ...............................................................................................................................  579

Sedimentación en un delta dominado por la acción fl uvial ...............................................  579
Sedimentación en deltas dominados por la acción de las olas ...........................................  589



Índice de contenidos

1281

Deltas dominados por la acción de las mareas .......................................................................  591
Procesos de deformación sinsedimentarios ...............................................................................................  594

Factores de inestabilidad .......................................................................................................................  594
Tipos de deformación ............................................................................................................................  595

Diapiros de lodo .............................................................................................................................  595
Grabens sedimentarios ..................................................................................................................  596
Deslizamientos ................................................................................................................................  596
Depresiones de hundimiento ......................................................................................................  597
Fallas de crecimiento .....................................................................................................................  597

Fase de abandono de un delta .....................................................................................................................  600
Sistemas deltaicos antiguos ...........................................................................................................................  603

Introducción .............................................................................................................................................  603
Variabilidad temporal y espacial de los sistemas deltaicos. Controles sedimentarios ...........  606

Glacioeustatismo.............................................................................................................................  606
Tectónica sinsedimentaria ............................................................................................................  609

La materia orgánica en los deltas ................................................................................................................  613
Bibliografía ........................................................................................................................................................  614

Capítulo XIV: ESTUARIOS, RÍAS Y LLANURAS INTERMAREALES ............................................................  619
Introducción .....................................................................................................................................................  619
Defi niciones y clasifi cación ...........................................................................................................................  622

Estuarios ....................................................................................................................................................  622
Clasifi cación por mareas ...............................................................................................................  624
Clasifi cación por topografía/fi siografía .....................................................................................  624
Clasifi cación por salinidad y mezcla de aguas ........................................................................  626

Rías .............................................................................................................................................................  628
Tipos de rías ....................................................................................................................................  629

Llanuras intermareales ...........................................................................................................................  631
Procesos físicos en estos medios de transición .........................................................................................  634

Descargas fl uviales ..................................................................................................................................  634
Mareas ........................................................................................................................................................  634
Oleaje .........................................................................................................................................................  636
Mezcla de aguas y circulación estuarina ...........................................................................................  637

Procesos biogeoquímicos: fl oculación, pelletización, diagénesis temprana y metanogénesis ......  639
Implicaciones sedimentarias .........................................................................................................................  642

Morfología y depósitos de los canales de marea .............................................................................  642
Laminación cruzada e indicadores de paleocorrientes ..................................................................  644
Distribución de la fracción arena .......................................................................................................  644
Máximo de turbidez y abundancia de recubrimientos de fango ................................................  645

Zonación y sedimentología de estuarios ...................................................................................................  647
Estuarios dominados por oleaje ..........................................................................................................  647
Estuarios dominados por la marea .....................................................................................................  648
Variabilidad de los estuarios .................................................................................................................  649

Zonación y sedimentología de rías: El caso particular de las Rías Baixas (Galicia, NO España) .  650
Diferencias entre rías y estuarios.........................................................................................................  652

Zonación y sedimentología de llanuras intermareales ...........................................................................  653
Evolución e implicaciones estratigráfi cas de los distintos medios de transición .............................  657

Estuarios dominados por oleaje ..........................................................................................................  659
Estuarios dominados por la marea .....................................................................................................  660
Rías .............................................................................................................................................................  662
Llanuras mareales ....................................................................................................................................  664

Bibliografía ........................................................................................................................................................  665

Capítulo XV. EVAPORITAS: INTRODUCCIÓN A LA SEDIMENTOLOGÍA EVAPORÍTICA ............  675
Salinidad del agua marina y mineralogía evaporítica .............................................................................  675
Factores de precipitación evaporítica ..........................................................................................................  678

Factores climáticos ..................................................................................................................................  678
Factores hidrológicos ..............................................................................................................................  679
Factores de cuenca ..................................................................................................................................  681
Factores químicos ....................................................................................................................................  681



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

1282

Secuencias salinas de origen marino ...........................................................................................................  684
Secuencias salinas experimentales .......................................................................................................  684

Secuencias sin calcio ......................................................................................................................  685
Secuencias con calcio.....................................................................................................................  685

Secuencias salinas naturales ..................................................................................................................  689
Defi ciencia en sulfato magnésico ...............................................................................................  690
Hartsalzs ............................................................................................................................................  691
Zonas «comprensivas» ...................................................................................................................  691

Modelos de cálculo a volumen constante .........................................................................................  691
Litofacies evaporíticas .....................................................................................................................................  692

Litofacies de yeso (primario)................................................................................................................  692
Hábitos cristalinos y litofacies deposicionales ........................................................................  692
Gipsilutitas y gipsarenitas .............................................................................................................  694
Litofacies seleníticas .......................................................................................................................  694
Litofacies lenticular intersticial ...................................................................................................  695
Litofacies bioturbada .....................................................................................................................  695
Depósitos detríticos .......................................................................................................................  695

Litofacies de anhidrita ...........................................................................................................................  696
Hábitos cristalinos y litofacies ....................................................................................................  696
Litofacies laminadas .......................................................................................................................  696
Litofacies nodulares .......................................................................................................................  697
Signifi cado ambiental de las litofacies anhidríticas ...............................................................  698
Anhidrita de reemplazamiento y anhidrita cementante .......................................................  699

Litofacies de halita ..................................................................................................................................  700
Hábitos cristalinos y texturas ......................................................................................................  700
Inclusiones fl uidas: halita transparente-halita translúcida ...................................................  702
Rocas salinas. Halita bandeada ...................................................................................................  703
Capas halíticas con niveles potásico-magnésicos ....................................................................  705
Halita recristalizada tectónicamente ..........................................................................................  705
Halita clástica ..................................................................................................................................  707

Litofacies de glauberita ..........................................................................................................................  707
Litofacies y ciclicidad .............................................................................................................................  707

Diagénesis (yeso, dolomita, sílice, azufre). Metaevaporitas ..................................................................  708
Yeso secundario .......................................................................................................................................  708
Dolomitización en ambientes evaporíticos ......................................................................................  709
Sílice ...........................................................................................................................................................  712
Azufre nativo y productos diagenéticos asociados..........................................................................  713

Sulfato-reducción bacterial; productos asociados ...................................................................  713
Oxidación del SH2 y formación de azufre nativo; productos asociados .........................  714
Modalidades de yacimientos .......................................................................................................  715

Metaevaporitas .........................................................................................................................................  717
Indicadores geoquímicos ...............................................................................................................................  718

Indicadores elementales en cloruros (Br) ..........................................................................................  718
Indicadores elementales en sulfatos (Sr) ...........................................................................................  720
Indicadores isotópicos en sulfatos ......................................................................................................  722

Algunas aplicaciones del estudio isotópico de sulfatos evaporíticos .................................  727
Los isótopos de Sr en los sulfatos ..............................................................................................  728

Inclusiones fl uidas en la halita ............................................................................................................  728
Aspectos ecológicos de la sedimentación evaporítica .............................................................................  729
Ambientes de sedimentación evaporítica marina ....................................................................................  732

Ambientes holocenos y actuales: salinas y sabkhas ........................................................................  732
Ambientes antiguos ................................................................................................................................  734

Evaporitas de plataforma ..............................................................................................................  735
Evaporitas de cuenca .....................................................................................................................  736
Modalidades de relleno de cuencas evaporíticas ....................................................................  736
Relación plataforma-cuenca: estratigrafía secuencial en carbonatos-evaporitas .............  737
Ambientes geotectónicos de sedimentación evaporítica marina ........................................  740

Movimientos de masas salinas. Diapirismo ..............................................................................................  741
Morfologías y mecanismos de la halocinesis ...................................................................................  742
Evolución diapírica .................................................................................................................................  743
Modelos de cuenca diapírica ................................................................................................................  745



Índice de contenidos

1283

Cap-rocks ...................................................................................................................................................  745
Evaporitas continentales: tipos hidroquímicos y mineralogía .............................................................  748
Complejos de lagos salados ...........................................................................................................................  753

Ambientes sedimentarios ......................................................................................................................  753
Asociaciones de ambientes ....................................................................................................................  755
Otros depósitos evaporíticos continentales ......................................................................................  755
Ambientes geotectónicos .......................................................................................................................  756

Bibliografía ........................................................................................................................................................  757

Capítulo XVI: EVAPORITAS: FORMACIONES MARINAS Y CONTINENTALES. 
ALGUNOS EJEMPLOS ..............................................................................................................................  771
Sedimentación marina holocena y actual..................................................................................................  771

Salinas marítimas de evaporación .......................................................................................................  771
Salinas de la costa de South Australia ...............................................................................................  774
Sabkhas de anhidrita: la costa sur del golfo Pérsico ......................................................................  776

Formaciones marinas antiguas .....................................................................................................................  779
Messiniense del Mediterráneo (Mioceno superior) ........................................................................  779

Cuencas centrales ...........................................................................................................................  780
Cuencas marginales ........................................................................................................................  781
Cuencas marginales ibéricas ........................................................................................................  782

Badeniense precarpático (Mioceno medio) ......................................................................................  786
La plataforma sulfatada.................................................................................................................  786
Los cloruros centrales ....................................................................................................................  789
Evolución de la fase evaporítica ..................................................................................................  791

Eoceno surpirenaico ...............................................................................................................................  791
Surco sulfatado luteciense ............................................................................................................  792
Cuenca potásica priaboniense .....................................................................................................  794
Evolución de las cubetas potásicas priabonienses ..................................................................  795

Triásico ibérico.........................................................................................................................................  797
Evaporitas triásicas de la Península Ibérica ..............................................................................  798
Provincia diapírica Vasco-Cantábrica ........................................................................................  800

Zechstein centroeuropeo (Pérmico superior) ...................................................................................  804
Resedimentación de sulfatos: la Anhidrita Werra (Polonia) ...............................................  806
Estratigrafía secuencial del Zechstein (Inglaterra) .................................................................  806

Sedimentación evaporítica lacustre terciaria y cuaternaria ...................................................................  809
Potasas de la cuenca Qaidam (W China).........................................................................................  809

Sedimentación potásica actual ....................................................................................................  811
Sedimentación potásica del Pleistoceno superior-Holoceno ...............................................  814

Sulfatos sódicos: formaciones del Terciario ibérico ........................................................................  815
Tipo hidroquímico sulfatado cálcico ........................................................................................  817
Tipo hidroquímico sulfatado sódico .........................................................................................  819

Boratos lacustres (Turquía; NW Argentina) ....................................................................................  820
Formaciones neógenas ...................................................................................................................  824
Ejemplos de cinturones de facies en boratos de Ca y Na ...................................................  824

Bibliografía ........................................................................................................................................................  827

Capítulo XVII: LA SEDIMENTACIÓN CARBONÁTICA EN MARES SOMEROS: 
LAS PLATAFORMAS CARBONÁTICAS.............................................................................................  839
Los sedimentos carbonáticos. Diferencias con los siliciclásticos y estructuras sedimentarias 
 características................................................................................................................................................  839
Componentes mineralógicos y texturales de los carbonatos ................................................................  841

Componentes mineralógicos ................................................................................................................  841
Componentes texturales ........................................................................................................................  842
Clasifi caciones de las rocas carbonáticas ...........................................................................................  852

Controles de la sedimentación de carbonatos .........................................................................................  854
Variaciones en los organismos productores de carbonatos ...................................................................  861
La fábrica de carbonatos: zonas de acumulación. La plataforma carbonática .................................  861
Tipos de plataformas ......................................................................................................................................  864

El esquema clásico de clasifi cación .....................................................................................................  864
Plataforma-lagoon ..........................................................................................................................  864



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

1284

Rampa ...............................................................................................................................................  867
Otros tipos de plataformas ..........................................................................................................  869

Otro planteamiento para la clasifi cación de las plataformas .......................................................  873
Evolución de las plataformas carbonáticas ................................................................................................  877
Elementos principales de las plataformas carbonáticas de tipo plataforma-lagoon y de tipo 
 rampa. Ambientes, subambientes y facies ............................................................................................  879

Elementos principales ............................................................................................................................  879
Características fundamentales de las plataformas subtropicales tipo plataforma-lagoon .  879
Características fundamentales de las plataformas subtropicales tipo rampa ...................  879

Ambientes, subambientes y facies ......................................................................................................  881
La zona supramareal y las llanuras de marea ..........................................................................  883
El lagoon ...........................................................................................................................................  888
Los bajíos ..........................................................................................................................................  889
Los arrecifes .....................................................................................................................................  892
La plataforma abierta profunda (nerítica) ...............................................................................  893
La pendiente de la plataforma ....................................................................................................  895

Plataformas carbonáticas de aguas templadas ..................................................................................  897
El modelo secuencial característico. La secuencia de somerización ...................................................  898

Secuencias de plataforma somera-llanura mareal ...........................................................................  900
Secuencias de plataforma somera-playas carbonáticas  .................................................................  904

Estratigrafía secuencial de las plataformas carbonáticas. Su comparación con las plataformas 
 siliciclásticas y su respuesta a los ciclos de tercer orden ...................................................................  906
Bibliografía ........................................................................................................................................................  912

Capítulo XVIII: ARRECIFES ............................................................................................................................................  919
Introducción .....................................................................................................................................................  919

Concepto y extensión del término .....................................................................................................  919
Organismos implicados y funciones que desempeñan..................................................................  920
Estadios del desarrollo arrecifal ...........................................................................................................  922
Clasifi cación de las calizas arrecifales .................................................................................................  923

Tipos de arrecifes .............................................................................................................................................  923
Principales grupos de organismos constructores representados en cada tipo a lo largo del 
 tiempo ...................................................................................................................................................  925
Modelos de facies ....................................................................................................................................  926

Montículos micríticos ...................................................................................................................  926
Pináculos ...........................................................................................................................................  927
Arrecifes de pared ...........................................................................................................................  927

Marco tectónico ......................................................................................................................................  930
Evolución de los arrecifes en el tiempo .....................................................................................................  931
Los arrecifes y los cambios de nivel del mar ............................................................................................  932

Variaciones en el crecimiento arrecifal impuestas por cambios relativos de nivel del mar. 
 Modelos de depósito resultantes ....................................................................................................  932
Infl uencia de las variaciones eustáticas de largo período ..............................................................  935

Ejemplos de arrecifes ......................................................................................................................................  935
Arrecifes microbianos .............................................................................................................................  936
Arrecifes de algas .....................................................................................................................................  938

Construcciones de algas verdes («Halimeda») ........................................................................  938
Construcciones de algas rojas (algas coralinales) ....................................................................  939

Arrecifes de arqueociatos .......................................................................................................................  939
Arrecifes de poríferos .............................................................................................................................  940

Construcciones de estromatoporoideos ....................................................................................  940
Construcciones de esponjas calcáreas ........................................................................................  940
Construcciones de esponjas silíceas ...........................................................................................  941

Arrecifes de briozoos ..............................................................................................................................  942
Arrecifes de serpúlidos ...........................................................................................................................  942
Arrecifes de bivalvos ...............................................................................................................................  943

Arrecifes de rudistas .......................................................................................................................  944
Arrecifes de coral .....................................................................................................................................  944

Actuales .............................................................................................................................................  944
Fósiles: ejemplos del Neógeno de las cordilleras Béticas......................................................  950

Bibliografía ........................................................................................................................................................  958



Índice de contenidos

1285

Capítulo XIX: CONTORNITAS Y SISTEMAS DEPOSICIONALES CONTORNÍTICOS .....................  971
Introducción .....................................................................................................................................................  971

Nomenclatura (contornitas vs drifts) .................................................................................................  972
Breve recopilación histórica..................................................................................................................  973
Metodología de estudio .........................................................................................................................  976

Circulación oceánica profunda ....................................................................................................................  979
Circulación termohalina y procesos asociados ................................................................................  979
Otras corrientes de fondo .....................................................................................................................  988
Evolución de los sistemas de corrientes profundas en las cuencas oceánicas ..........................  989

Sistemas actuales y recientes .........................................................................................................................  990
Factores que defi nen un sistema contornítico y controlan la sedimentación .........................  990
Tasa de sedimentación y frecuencia ...................................................................................................  992
Clasifi cación de los rasgos deposicionales y erosivos contorníticos ...........................................  993
Ejemplos de sistemas deposicionales contorníticos: golfo de Cádiz y Antártida ...................  997

Facies ...................................................................................................................................................................  1002
Litología (composición, textura) .........................................................................................................  1002
Estructuras sedimentarias de corriente ..............................................................................................  1004
Estructuras biogénicas ...........................................................................................................................  1013
Contenido paleontológico ....................................................................................................................  1014
Paleocorrientes .........................................................................................................................................  1014

Clasifi cación de facies contorníticas ...........................................................................................................  1015
Modelos de facies ............................................................................................................................................  1017

Modelo de facies del Drift de Faro ....................................................................................................  1017
Modelo de facies del Plioceno-Pleistoceno del golfo de México ...............................................  1019
Modelo de facies del Cretácico de Caravaca ...................................................................................  1021

Diferenciación entre los depósitos contorníticos y turbidíticos ..........................................................  1022
Interés económico de los depósitos contorníticos ..................................................................................  1025

Yacimientos de hidrocarburos..............................................................................................................  1026
Gas libre e hidratos de gas ...................................................................................................................  1026
Minerales pesados ...................................................................................................................................  1028
Nódulos de hierro-manganeso ............................................................................................................  1028

Consideraciones generales .............................................................................................................................  1028
Bibliografía ........................................................................................................................................................  1030

Capítulo XX: DIAGÉNESIS DE ROCAS DETRÍTICAS ........................................................................................  1045
Introducción .....................................................................................................................................................  1045

Defi niciones, etapas y ambientes diagenéticos ................................................................................  1045
Límites de la diagénesis: la diagénesis en el tiempo y en el espacio .........................................  1046

Los estadios diagenéticos en la escuela rusa ............................................................................  1047
Estadios diagenéticos de Fairbridge (1967) .............................................................................  1048
Estadios diagenéticos de Choquette y Pray (1970) ...............................................................  1049

Controles geológicos sobre la diagénesis ...........................................................................................  1052
Métodos de estudio ................................................................................................................................  1054

Diagénesis de conglomerados .......................................................................................................................  1056
Diagénesis de areniscas...................................................................................................................................  1057

Trabajos básicos .......................................................................................................................................  1057
Interacción sedimento-agua intersticial .............................................................................................  1060
Tipos de aguas que actúan en cuencas deposicionales subsidentes ...........................................  1061
Procesos diagenéticos en areniscas que afectan a sus propiedades como roca almacén .......  1063

Compactación mecánica ...............................................................................................................  1065
Compactación química .................................................................................................................  1070
Cementación....................................................................................................................................  1072
Reemplazamientos ..........................................................................................................................  1082
Disolución: porosidad secundaria ..............................................................................................  1084

Diagénesis de lutitas .......................................................................................................................................  1088
Trabajos básicos .......................................................................................................................................  1088
Transferencia de masas en lutitas y ortopizarras .............................................................................  1091
Relaciones con la materia orgánica ....................................................................................................  1092

Diagénesis y estratigrafía secuencial ...........................................................................................................  1093
Bibliografía ........................................................................................................................................................  1094



Sedimentología: del proceso físico a la cuenca sedimentaria

1286

Capítulo XXI: INTRODUCCIÓN A LA DIAGÉNESIS DE LAS ROCAS CARBONÁTICAS .................  1105
Introducción .....................................................................................................................................................  1105

Defi nición de diagénesis .......................................................................................................................  1105
Condiciones de presión y temperatura de la diagénesis ...............................................................  1106
Etapas de la diagénesis ...........................................................................................................................  1107
Particularidades de la diagénesis de las rocas carbonáticas ..........................................................  1108
Técnicas usadas para el estudio de la diagénesis de las rocas carbonáticas ..............................  1110
Términos básicos usados en petrología de rocas carbonáticas .....................................................  1115

Fábricas cristalinas ..........................................................................................................................  1118
Porosidad ..........................................................................................................................................  1119

Principales procesos y productos diagenéticos .........................................................................................  1119
Cementación ............................................................................................................................................  1119
Compactación ..........................................................................................................................................  1123
Disolución ................................................................................................................................................  1124
Recristalización ........................................................................................................................................  1126

Recristalización agradante ............................................................................................................  1126
Transformaciones de minerales metaestables en fases más estables de composición 
 similar ...........................................................................................................................................  1127

Reemplazamiento ....................................................................................................................................  1128
Calcitización del aragonito ...................................................................................................................  1129
Dolomitización ........................................................................................................................................  1129

Consideraciones termodinámicas y cinéticas ..........................................................................  1129
Dolomías e hidrotermalismo .......................................................................................................  1131
Origen de las potentes formaciones dolomíticas de extensión regional ..........................  1132
Dolomitización por refl ujo de salmueras residuales hipersalinas .......................................  1132
Dolomitización por circulación de agua marina poco modifi cada ...................................  1133
El mito de la dolomitización por mezcla de aguas ...............................................................  1133
Dolomitización en las sabkhas ....................................................................................................  1134
Texturas de las dolomías de reemplazamiento ........................................................................  1134

Dedolomitización....................................................................................................................................  1136
Diagénesis marina ...........................................................................................................................................  1137

Diagénesis marina normal en carbonatos tropicales someros .....................................................  1140
Diagénesis marina en los márgenes de las plataformas ........................................................  1140
Diagénesis marina en carbonatos tropicales submareales someros ....................................  1140
Diagénesis marina en playas: los beachrocks ............................................................................  1141
Diagénesis marina en llanuras supramareales .........................................................................  1142

Diagénesis marina evaporítica .............................................................................................................  1142
Diagénesis marina de enterramiento somero en taludes de plataformas tropicales y en 
 carbonatos templados someros .......................................................................................................  1143

Diagénesis marina de enterramiento somero en plataformas tropicales ..........................  1143
Taludes de las grandes plataformas tropicales .........................................................................  1144
Plataformas someras templadas ..................................................................................................  1144

Diagénesis marina en carbonatos pelágicos .....................................................................................  1144
Diagénesis meteórica ......................................................................................................................................  1145

Los acuíferos meteóricos ...............................................................................................................  1146
Diagénesis meteórica en carbonatos mineralógicamente inmaduros ........................................  1148

Disolución selectiva y estabilización mineralógica ................................................................  1148
Calcitas meteóricas (cementos y reemplazamientos).............................................................  1149
Geoquímica de las calcitas meteóricas ......................................................................................  1150

Diagénesis meteórica en acuíferos kársticos .....................................................................................  1152
El acuífero meteórico kárstico.....................................................................................................  1152
Distribución espacial de los conductos de disolución en acuíferos meteóricos kárs-
 ticos ...............................................................................................................................................  1153
Karstifi cación en acuíferos meteóricos costeros ......................................................................  1154
Cementación y sedimentación interna en cuevas ..................................................................  1155
Colapso .............................................................................................................................................  1155

Diagénesis de enterramiento ........................................................................................................................  1156
Infl uencia del aumento de temperatura en la diagénesis de enterramiento ............................  1156
Infl uencia de la presión en la diagénesis de enterramiento .........................................................  1157
Flujo de los fl uidos intersticiales .........................................................................................................  1158
Composición de los fl uidos intersticiales .........................................................................................  1158



Índice de contenidos

1287

Diagénesis de enterramiento de la materia orgánica .....................................................................  1159
Reacciones en minerales arcillosos .....................................................................................................  1161
La cementación durante el enterramiento .......................................................................................  1161
Cementos de anhidrita y celestina en la diagénesis de enterramiento ......................................  1164
Reducción termoquímica del sulfato .................................................................................................  1164
Cementos de sulfuros, barita y fl uorita .............................................................................................  1166
La disolución en la diagénesis de enterramiento ............................................................................  1168

Bibliografía ........................................................................................................................................................  1169

Capítulo XXII: RELACIONES ENTRE SEDIMENTACIÓN Y TECTÓNICA .............................................  1183
Introducción .....................................................................................................................................................  1183
Mecanismos iniciales de formación de cuencas.......................................................................................  1183
Mecanismos de respuesta litosférica en la formación de cuencas .......................................................  1185

Subsidencia ...............................................................................................................................................  1186
Mecanismos de subsidencia .........................................................................................................  1186
Valores de la subsidencia y extensión ........................................................................................  1195

Elevación ...................................................................................................................................................  1197
Fracturación ..............................................................................................................................................  1199

Deformación de la corteza y cambios del nivel del mar .......................................................................  1201
Tipos de cuencas y sedimentos asociados .................................................................................................  1201

Cuencas ligadas a contactos con movimientos divergentes de placas .......................................  1203
Rifts intracontinentales .................................................................................................................  1203
Aulacógenos .....................................................................................................................................  1209
Rifts protooceánicos tipo mar Rojo ..........................................................................................  1213
Márgenes pasivos tipo Atlántico.................................................................................................  1214
Cuencas inter-arco .........................................................................................................................  1221
Cuencas extensivas en etapas orogénicas tardías o cuencas de colapso ............................  1222
Cuencas de inversión ligadas a márgenes pasivos o de desarrollo vertical ......................  1224

Cuencas ligadas a contactos con movimiento paralelo de placas ...............................................  1225
Cuencas transtensionales .......................................................................................................................  1228

Cuencas transpresivas ....................................................................................................................  1229
Cuencas ligadas a contactos de placas con movimiento convergente .......................................  1230

Complejos arco-surco ....................................................................................................................  1230
Cuencas de antepaís .......................................................................................................................  1233

Cuencas en el interior de cratones estables y mares interiores ...................................................  1236
Bibliografía ........................................................................................................................................................  1237

Capítulo XXIII: LAS GRANDES LLANURAS ...........................................................................................................  1251
Preámbulo .........................................................................................................................................................  1251
Introducción .....................................................................................................................................................  1251
Las clasifi caciones ............................................................................................................................................  1252
La llanura como sistema natural .................................................................................................................  1253
Defi nición de llanura ......................................................................................................................................  1254
Sistemas externos que infl uyen en las llanuras ........................................................................................  1255
Clasifi cación ......................................................................................................................................................  1255

Primer nivel. Efectos generales de la tectónica ...............................................................................  1256
Segundo nivel. Los ambientes sedimentarios en las llanuras de agradación ...........................  1256
Tercer nivel. Mecanismos específi cos de sedimentación ...............................................................  1257

Consideraciones ...............................................................................................................................................  1260
Ejemplos ............................................................................................................................................................  1261

El sistema eólico pampeano .................................................................................................................  1261
El mar de Arena Pampeano .........................................................................................................  1263
Contexto geomórfi co general ......................................................................................................  1269

El complejo litoral del río Paraná .......................................................................................................  1270
Cuarto nivel. Las superfi cies estructurales ........................................................................................  1271
Quinto nivel. Mecanismos específi cos de ablación ........................................................................  1271

Conclusiones .....................................................................................................................................................  1273
Bibliografía ........................................................................................................................................................  1273





Sedimentología
Del proceso físico a la cuenca sedimentaria

Alfredo Arche

Textos Universitarios • 46

La Sedimentología es una parte de la Geología que profundiza en la génesis, composición y 
acumulación de los sedimentos y su posterior evolución. Está íntimamente relacionada con la 
Estratigrafía, que trata de las relaciones temporales entre cuerpos de roca y con la Petrología 
Sedimentaria, que estudia la constitución y las relaciones entre las partículas de los sedimentos 
y su posterior diagénesis. La Sedimentología es una ciencia geológica relativamente joven, pues 
nace como tal en 1950 y está controlada por tres motores básicos y simultáneos: el tiempo geo-
lógico, las leyes físicas fundamentales y la vida.

El tiempo geológico, inhumanamente largo que no «profundo», sea lo que sea este concepto, 
rige el «tempo» de la acumulación de los sedimentos. Nosotros tratamos de fi jarlo en isócronas 
y unidades, pero él fl uye indefi nible e inexorable.

Las leyes físicas como la gravedad, la termodinámica o el magnetismo determinan el fl ujo 
constante de las partículas sedimentarias y sus propiedades y nos permiten hacer inferencias 
predictivas sobre su evolución pasada y futura.

La vida, desde su aparición en la Tierra, ha modifi cado profundamente el conjunto de am-
bientes sedimentarios, contrastando la brevedad y futilidad de la existencia de cada organismo 
particular con la continuidad inexorable del fenómeno vida en el Sistema Tierra.

Esta obra colectiva es el fruto del trabajo de muchos coautores cuyo esfuerzo la ha hecho 
posible. Está dirigida a estudiantes de los últimos cursos de Geología y de doctorado y a geó-
logos profesionales con interés en procesos sedimentarios y sus consecuencias en el mundo real 
en el que vivimos.

ISBN: 978-84-00-09145-3


	SEDIMENTOLOGÍA DEL PROCESO FÍSICO A LA CUENCA SEDIMENTARIA
	PÁGINA LEGAL
	SUMARIO
	I PRÓLOGO
	II FACIES, SEDIMENTOLOGÍA Y ANÁLISIS DE CUENCAS SEDIMENTARIAS
	INTRODUCCIÓN
	ALGUNOS CONCEPTOS FUNDAMENTALES
	Medios sedimentarios
	Procesos sedimentarios
	Procesos físicos
	Procesos biológicos

	El clima y su infl uencia en los procesos sedimentarios
	Variaciones climáticas periódicas: ciclos de Milankovitch e infl uencias orbitales (Orbital forcing)

	FACIES
	Conceptos generales
	La Ley de Walter
	Origen de la ciclicidad. Ritmos y ciclos
	Las facies en profundidad

	LAS SECUENCIAS SEDIMENTARIAS
	Tipos de secuencias verticales en sedimentos siliciclásticos
	Categorías de los ciclos sedimentarios

	ESTRATIGRAFÍA SECUENCIAL
	LAS ESTRUCTURAS SEDIMENTARIAS
	Hidrodinámica de las estructuras sedimentarias
	Estructuras presedimentarias
	Estructuras sinsedimentarias
	Estructuras postsedimentarias

	REFERENCIAS BÁSICAS
	BIBLIOGRAFÍA

	III AMBIENTES EÓLICOS
	INTRODUCCIÓN
	EROSIÓN Y TRANSPORTE EÓLICO
	Erosión
	Transporte

	SEDIMENTACIÓN
	Mantos de arena, mantos arenosos o mantos eólicos (sand sheets)
	Ripples, Dunas y Draas
	Áreas interdunares

	TIPOS DE SISTEMAS EÓLICOS
	SISTEMAS EÓLICOS ANTIGUOS
	BIBLIOGRAFÍA

	IV LOS SISTEMAS ALUVIALES
	INTRODUCCIÓN
	CLASIFICACIONES DE LOS SISTEMAS ALUVIALES
	DEDICATORIA
	BIBLIOGRAFÍA

	V ABANICOS ALUVIALES: PROCESOS DE TRANSPORTE Y ACUMULACIÓN DE MATERIALES DETRÍTICOS
	INTRODUCCIÓN
	Procesos y depósitos sedimentarios
	Corrientes acuosas

	CARACTERÍSTICAS PRINCIPALES
	Corrientes confinadas
	Gradiente
	Corrientes no confi nadas
	Eventos de alta energía
	Avalanchas acuosas


	TIPOS DE FLUJOS
	Aludes nivales
	Caída de nieve en polvo
	Caída de nieve en placa
	Caída de nieve húmeda

	Avalanchas rocosas
	Comportamiento dinámico
	Procesos principales
	Acumulación sedimentaria

	Flujos gravitativos de sedimento
	Fluidodinámica
	Procesos principales
	Resalto granular
	Mecanismos de transporte
	Flujos granulares
	Flujos de fango y/o detritos
	Tipos de comportamiento
	Depósitos generados


	BIBLIOGRAFÍA

	VI ABANICOS ALUVIALES: SECUENCIAS Y MODELOS DE SEDIMENTACIÓN POR FERRAN COLOMBO
	INTRODUCCIÓN
	CARACTERÍSTICAS GENERALES
	Morfología
	Zonación

	LOCALIZACIÓN GEOMÓRFICA
	MODELO CONCEPTUAL
	Desarrollo del concepto
	Sistema deposicional
	El abanico aluvial
	Zonación
	Tipología
	Abanicos aluviales de muy alta efi cacia de transporte (MAET)
	Abanicos aluviales de alta efi cacia
	Abanicos aluviales de baja efi cacia


	ARQUITECTURA DEPOSICIONAL
	Secuencias deposicionales
	Contexto geomórfi co
	Jerarquización
	Ordenación
	Causalidad

	Relaciones con las cuencas sedimentarias
	Subsidencia de la cuenca
	Aportes sedimentarios
	Condicionantes climáticos
	Evolución tectónica
	Variaciones en el nivel de base


	ACTIVIDAD TECTÓNICA SINSEDIMENTARIA
	Contexto tectonoestratigráfi co
	Discordancias sintectónicas
	Tectonismo sindeposicional

	Organización composicional
	Origen y signifi cado de las secuencias de clastos
	Conglomerados de La Serra de La Llena


	ABANICOS INTRAMONTAÑOSOS
	Caracterización
	Génesis
	Consideraciones

	ABANICOS TERMINALES
	Características generales
	Procesos
	Zonación
	Depósitos

	BIBLIOGRAFÍA

	VII SISTEMAS ALUVIALES DE BAJA SINUOSIDAD
	INTRODUCCIÓN
	SISTEMAS ENTRELAZADOS
	SIGNIFICADO DEL TÉRMINO ENTRELAZADO (BRAIDED)
	NOMENCLATURA
	Barras
	Islas
	Índice de bifurcación. Empleo de entrelazado, anastomosado y anabranching

	MEDIDA DEL ÍNDICE DE ENTRELAZAMIENTO (BRAIDING)
	CONTROL DEL PATRÓN FLUVIAL EN SISTEMAS ENTRELAZADOS
	EL CINTURÓN DE CANALES EN LOS SISTEMAS ENTRELAZADOS
	Los canales
	Las barras
	Barras unitarias
	Barras compuestas

	MECANISMOS DE FORMACIÓN DE NÚCLEOS Y CRECIMIENTO DE BARRAS
	Estructuras asociadas a las barras

	MODELOS DE FACIES
	Modelos de sistemas entrelazados con predominio de gravas
	Modelos de sistemas entrelazados de arenas

	BIBLIOGRAFÍA

	VIII SISTEMAS ALUVIALES DE ALTA SINUOSIDAD POR CÉSAR VISERAS Y JUAN FERNÁNDEZ
	INTRODUCCIÓN
	EL ESTILO FLUVIAL MEANDRIFORME
	SEDIMENTACIÓN EN SISTEMAS FLUVIALES MEANDRIFORMES: EL MODELO CLÁSICO
	Flujo de agua y distribución de sedimentos en un canal meandriforme
	Patrones de sedimentación en sistemas meandriformes
	Subambientes donde se produce sedimentación en un sistema meandriforme y tipos de depósitos
	Depósitos de canal activo
	Margen de erosión
	Margen de acreción lateral: la barra de meandro

	Variaciones al modelo sedimentario clásico

	ARQUITECTURA ESTRATIGRÁFICA DEBIDA A LA DINÁMICA DE SISTEMAS MEANDRIFORMES
	Secuencia vertical de litofacies típica
	Patrones de arquitectura estratigráfi ca posibles y factores implicados

	RÍOS ANASTOMOSADOS
	Características y condiciones para su desarrollo
	Subambientes, facies y arquitectura estratigráfi ca

	AGRADECIMIENTOS
	BIBLIOGRAFÍA

	IX LAGOS Y SISTEMAS LACUSTRES POR M. A. FREGENAL MARTÍNEZ Y N. MELÉNDEZ
	INTRODUCCIÓN
	BASES PARA EL ESTUDIO DE SISTEMAS LACUSTRES
	Lagos y actualismo
	Características propias de los sistemas lacustres
	Factores de control de la sedimentación y de la evolución sedimentaria
	Clima
	El contexto geológico
	La biota y su dinámica ecológica
	Morfometría del lago

	Zonación ambiental de los sistemas lacustres
	Física y química del agua lacustre
	Propiedades físicas y cinética del agua B. Carbonatos litorales turbidíticas
	Hidroquímica
	Físico-química orgánica


	SEDIMENTOLOGÍA DE LAGOS Y SISTEMAS LACUSTRES
	Origen y composición de los sedimentos lacustres
	Los sedimentos detríticos o clásticos
	Carbonatos
	Sales
	Sílice
	Materia orgánica
	Otros sedimentos
	Dinámica ambiental y sedimentología de la zona supralitoral —orla palustre—
	Llanuras arenosas y fangosas
	Cinturones pantanosos: marshes y swamps palustres
	Cinturones de carbonatos palustres
	Conos de derrubios y parte subaérea de fan deltas

	Dinámica ambiental y sedimentología de la zona litoral
	Sistemas deltaicos
	Playas, fl echas litorales y depósitos ligados al oleaje
	Playas de carbonatos
	Rampas y plataformas de carbonatos
	Bioconstrucciones
	Litoral lutítico-carbonático-evaporítico

	Dinámica ambiental y sedimentología de la zona sublitoral y el talud
	Dinámica ambiental y sedimentología de la zona pelágica o de cuenca
	Sedimentos laminados
	Turbiditas, lóbulos turbidíticos y ondas de fango
	Microbialitas


	ASOCIACIONES, SUCESIONES Y SECUENCIAS DE FACIES LACUSTRES
	MODELOS DE FACIES Y ARQUITECTURA
	Modelos para charcas y lagunas someras
	Secuencia de relleno de lagunas someras y charcas

	Modelos para lagos de grandes dimensiones
	Secuencias de facies de cuenca
	Secuencias de facies litorales


	CUENCAS LACUSTRES
	Modelos de sedimentación en cuencas lacustres
	Los sistemas y las cuencas lacustres en el marco de la Estratigrafía Genética y Secuencial

	CONSIDERACIONES FINALES
	BIBLIOGRAFÍA

	X ANÁLISIS DE LA PROCEDENCIA EN DEPÓSITOS ARENOSOS POR JOSÉ ARRIBAS MOCOROA*
	INTRODUCCIÓN
	El depósito detrítico
	El concepto de procedencia
	La composición de los depósitos clásticos: valoración y jerarquía

	EL SISTEMA DE LAS ROCAS CLÁSTICAS. LOS CONTROLES SOBRE SU COMPOSICIÓN
	El área fuente
	Petrofacies

	La alteración química
	Intensidad
	Duración

	El transporte
	Abrasión mecánica
	Selección
	Mezcla
	La cuenca de sedimentación
	La diagénesis
	El reciclado


	MÉTODOS Y MODELOS DE ANÁLISIS DE LA PROCEDENCIA EN ARENISCAS
	La composición global del esqueleto
	Tipos de granos
	Métodos de contaje
	Gráficos composicionales
	Tamaño de grano y composición
	Mallas, representatividad, valores estadísticos
	Clasifi cación vs. procedencia

	Los minerales detríticos como indicadores de la procedencia en areniscas
	El cuarzo
	Los feldespatos
	Los fragmentos de roca
	Los componentes intracuencales
	Las especies minerales densas

	Métodos y modelos geoquímicos

	BIBLIOGRAFÍA GENERAL
	BIBLIOGRAFÍA

	XI PLAYAS
	INTRODUCCIÓN
	FACTORES DE LA DINÁMICA COSTERA Y PROCESOS SEDIMENTARIOS
	Olas
	Mareas
	Disponibilidad de sedimento
	Cambios relativos del nivel del mar

	SUBAMBIENTES Y DINÁMICA
	Shoreface o zona sublitoral
	Foreshore o zona de batida (estrán, bajamar)
	La berma
	Backshore (trascosta)
	Dunas eólicas costeras
	Washover fans (abanicos de sobrepaso)
	Canales o bocanas (tidal inlets) y deltas mareales asociados
	Lagoon
	Resumen

	CASOS ACTUALES
	La costa de El Puerto de Mazarrón (Murcia)
	La costa de Huelva

	EJEMPLOS FÓSILES: LA SECUENCIA DE PLAYA
	El nivel del mar
	La eustasia y la línea de costa: conceptos generales
	Acomodación, aporte y secuencias resultantes
	Secuencias de playa con nivel del mar constante (progradación pura)
	Playas arenosas progradantes
	Playas conglomeráticas progradantes

	Secuencias de playa con nivel del mar en descenso (regresión forzada)
	Secuencias de playa con nivel del mar en ascenso y abundante aporte sedimentario: progradación con agradación
	Secuencias de playa con nivel del mar en ascenso y abundante aporte sedimentario que compensa la creación de espacio de acomodación: agradación
	Secuencias de playa con nivel del mar en ascenso y poco aporte sedimentario que no compensa la creación de espacio de acomodación: retrogradación con agradación
	Secuencias de playa con nivel del mar en ascenso y muy poco aporte sedimentario que no compensa la creación de espacio de acomodación: retrogradación

	EPÍLOGO
	BIBLIOGRAFÍA

	XII PLATAFORMAS SILICICLÁSTICAS
	INTRODUCCIÓN
	TIPOS DE PLATAFORMAS
	Plataformas de áreas glaciadas
	Plataformas con arrecifes de coral
	Plataformas bordeadas por islas o bancos rocosos
	Plataformas situadas en zonas tectónicamente activas, relacionadas con la tectónica de placas
	Plataformas con barras alargadas de arena
	Plataformas relacionadas con deltas

	PROCESOS SEDIMENTARIOS EN LA PLATAFORMA
	La barrera de energía del litoral
	El transporte: olas y corrientes
	Corrientes meteorológicas
	Corrientes de marea
	Corrientes oceánicas
	Corrientes de densidad

	DISTRIBUCIÓN DE FACIES
	La selección progresiva
	Flujo y estratifi cación
	Sistemas de dispersión y de depósito
	La actividad orgánica

	ACUMULACIÓN DE SEDIMENTO EN LA PLATAFORMA
	LITOFACIES Y SISTEMAS DE DEPÓSITO
	Litofacies
	Distribuciones de facies y sistemas de depósito dominados por el aporte (progradantes o regresivos)
	Distribuciones de facies y sistemas de depósito dominados por la acomodación (retrogradantes o transgresivos)
	La cuña progradante infralitoral (CPI)

	PARASECUENCIAS
	SEDIMENTOS ANTIGUOS DE PLATAFORMA
	Criterios de reconocimiento
	Modelos sedimentarios

	EJEMPLOS
	Plataformas dominadas por las tormentas
	Paleozoico inferior de los Montes de Toledo
	Devónico de Asturias
	Carbonífero inferior de Sierra Morena (Formación Terena)
	Calcarenitas neógenas del río Alías

	Plataformas con oleaje de tempestad y retoque de las mareas
	La Cuarcita del Ordovícico en los Montes de Toledo («Cuarcita Armoricana»)

	Plataformas dominadas por las mareas
	Barras calcareníticas en las calizas de crinoides del Carixiense subbético

	Barras arenosas movidas por corrientes de marea y de deriva en mares epicontinentales y brazos de mar
	Plataformas lutíticas pobres en oxígeno
	Las pizarras con Neseuretus


	BIBLIOGRAFÍA

	XIII DELTAS
	INTRODUCCIÓN
	Defi nición e historia
	Partes de un delta
	Tamaño de los deltas

	PROCESOS DELTAICOS
	Descarga fl uvial
	Procesos en la boca del río
	Sedimentación bajo condiciones de fl ujo homopícnico
	Sedimentación bajo condiciones de fl ujo hiperpícnico
	Sedimentación bajo condiciones de fl ujo hipopícnico

	Modificaciones del sistema deltaico por la infl uencia marina
	Acción de las olas
	Acción de las mareas

	Situación tectónica de los deltas

	TIPOS DE DELTAS Y SUBAMBIENTES SEDIMENTARIOS
	Clasificaciones
	Submedios deltaicos
	Canales distribuidores
	Bahías intercanales distribuidores y derrames laterales
	Marismas
	Sedimentación en deltas dominados por la acción de las olas
	Deltas dominados por la acción de las mareas


	PROCESOS DE DEFORMACIÓN SINSEDIMENTARIOS
	Factores de inestabilidad
	Tipos de deformación
	Diapiros de lodo
	Grabens sedimentarios
	Deslizamientos
	Depresiones de hundimiento
	Fallas de crecimiento


	FASE DE ABANDONO DE UN DELTA
	SISTEMAS DELTAICOS ANTIGUOS
	Introducción
	Variabilidad temporal y espacial de los sistemas deltaicos. Controles sedimentarios
	Glacioeustatismo
	Tectónica sinsedimentaria


	LA MATERIA ORGÁNICA EN LOS DELTAS
	BIBLIOGRAFÍA

	XIV ESTUARIOS, RÍAS Y LLANURAS INTERMAREALES
	INTRODUCCIÓN
	DEFINICIONES Y CLASIFICACIÓN
	Estuarios
	Clasifi cación por mareas
	Clasifi cación por topografía/fi siografía
	Clasifi cación por salinidad y mezcla de aguas

	Rías
	Tipos de rías

	Llanuras intermareales

	PROCESOS FÍSICOS EN ESTOS MEDIOS DE TRANSICIÓN
	Descargas fl uviales
	Mareas
	Oleaje
	Mezcla de aguas y circulación estuarina

	PROCESOS BIOGEOQUÍMICOS: FLOCULACIÓN, PELLETIZACIÓN, DIAGÉNESIS TEMPRANA Y METANOGÉNESIS
	IMPLICACIONES SEDIMENTARIAS
	Morfología y depósitos de los canales de marea
	Laminación cruzada e indicadores de paleocorrientes
	Distribución de la fracción arena
	Máximo de turbidez y abundancia de recubrimientos de fango

	ZONACIÓN Y SEDIMENTOLOGÍA DE ESTUARIOS
	Estuarios dominados por oleaje
	Estuarios dominados por la marea
	Variabilidad de los estuarios

	ZONACIÓN Y SEDIMENTOLOGÍA DE RÍAS: EL CASO PARTICULAR DE LAS RÍAS BAIXAS (GALICIA, NO ESPAÑA)
	Diferencias entre rías y estuarios

	ZONACIÓN Y SEDIMENTOLOGÍA DE LLANURAS INTERMAREALES
	EVOLUCIÓN E IMPLICACIONES ESTRATIGRÁFICAS DE LOS DISTINTOS MEDIOS DE TRANSICIÓN
	Estuarios dominados por oleaje
	Estuarios dominados por la marea
	Rías
	Llanuras mareales
	Agradecimientos

	BIBLIOGRAFÍA

	XV EVAPORITAS: INTRODUCCIÓN A LA SEDIMENTOLOGÍA EVAPORÍTICA
	SALINIDAD DEL AGUA MARINA Y MINERALOGÍA EVAPORÍTICA
	FACTORES DE PRECIPITACIÓN EVAPORÍTICA
	Factores climáticos
	Factores hidrológicos
	Factores de cuenca
	Factores químicos

	SECUENCIAS SALINAS DE ORIGEN MARINO
	Secuencias salinas experimentales
	Secuencias sin calcio
	Secuencias con calcio
	Secuencias salinas naturales
	Defi ciencia en sulfato magnésico
	Hartsalzs
	Zonas «comprensivas»

	Modelos de cálculo a volumen constante

	LITOFACIES EVAPORÍTICAS
	Litofacies de yeso (primario)
	Hábitos cristalinos y litofacies deposicionales
	Gipsilutitas y gipsarenitas
	Litofacies seleníticas
	Litofacies lenticular intersticial
	Litofacies bioturbada
	Depósitos detríticos

	Litofacies de anhidrita
	Hábitos cristalinos y litofacies
	Litofacies laminadas
	Litofacies nodulares
	Signifi cado ambiental de las litofacies anhidríticas
	Anhidrita de reemplazamiento y anhidrita cementante

	Litofacies de halita
	Hábitos cristalinos y texturas
	Inclusiones fl uidas: halita transparente-halita translúcida
	Rocas salinas. Halita bandeada
	Capas halíticas con niveles potásico-magnésicos
	Halita recristalizada tectónicamente
	Halita clástica

	Litofacies de glauberita
	Litofacies y ciclicidad

	DIAGÉNESIS (YESO, DOLOMITA, SÍLICE, AZUFRE). METAEVAPORITAS
	Yeso secundario
	Dolomitización en ambientes evaporíticos
	Sílice
	Azufre nativo y productos diagenéticos asociados
	Modalidades de yacimientos

	Metaevaporitas

	INDICADORES GEOQUÍMICOS
	Indicadores elementales en cloruros (Br)
	Indicadores elementales en sulfatos (Sr)
	Indicadores isotópicos en sulfatos
	Inclusiones fl uidas en la halita

	ASPECTOS ECOLÓGICOS DE LA SEDIMENTACIÓN EVAPORÍTICA
	AMBIENTES DE SEDIMENTACIÓN EVAPORÍTICA MARINA
	Ambientes holocenos y actuales: salinas y sabkhas
	Ambientes antiguos
	Evaporitas de plataforma
	Evaporitas de cuenca
	Modalidades de relleno de cuencas evaporíticas
	Relación plataforma-cuenca: estratigrafía secuencial en carbonatos-evaporitas
	Ambientes geotectónicos de sedimentación evaporítica marina


	MOVIMIENTOS DE MASAS SALINAS. DIAPIRISMO
	Morfologías y mecanismos de la halocinesis
	Evolución diapírica
	Modelos de cuenca diapírica
	Cap-rocks

	EVAPORITAS CONTINENTALES: TIPOS HIDROQUÍMICOS Y MINERALOGÍA
	COMPLEJOS DE LAGOS SALADOS
	Ambientes sedimentarios
	Asociaciones de ambientes
	Otros depósitos evaporíticos continentales
	Ambientes geotectónicos

	BIBLIOGRAFÍA

	XVI EVAPORITAS: FORMACIONES MARINAS Y CONTINENTALES. ALGUNOS EJEMPLOS
	SEDIMENTACIÓN MARINA HOLOCENA Y ACTUAL
	Salinas marítimas de evaporación
	Salinas de la costa de South Australia
	Sabkhas de anhidrita: la costa sur del golfo Pérsico

	FORMACIONES MARINAS ANTIGUAS
	Messiniense del Mediterráneo (Mioceno superior)
	Cuencas centrales
	Cuencas marginales
	Cuencas marginales ibéricas

	Badeniense precarpático (Mioceno medio)
	La plataforma sulfatada
	Los cloruros centrales
	Evolución de la fase evaporítica

	Eoceno surpirenaico
	Surco sulfatado luteciense
	Cuenca potásica priaboniense
	Evolución de las cubetas potásicas priabonienses

	Triásico ibérico
	Evaporitas triásicas de la Península Ibérica
	Provincia diapírica Vasco-Cantábrica

	Zechstein centroeuropeo (Pérmico superior)
	Resedimentación de sulfatos: la Anhidrita Werra (Polonia)
	Estratigrafía secuencial del Zechstein (Inglaterra)


	SEDIMENTACIÓN EVAPORÍTICA LACUSTRE TERCIARIA Y CUATERNARIA
	Potasas de la cuenca Qaidam (W China)
	Sedimentación potásica actual
	Sedimentación potásica del Pleistoceno superior-Holoceno

	Sulfatos sódicos: formaciones del Terciario ibérico
	Tipo hidroquímico sulfatado cálcico
	Tipo hidroquímico sulfatado sódico

	Boratos lacustres (Turquía; NW Argentina)
	Formaciones neógenas
	Ejemplos de cinturones de facies en boratos de Ca y Na


	BIBLIOGRAFÍA

	XVII LA SEDIMENTACIÓN CARBONÁTICA EN MARES SOMEROS: LAS PLATAFORMAS CARBONÁTICAS
	LOS SEDIMENTOS CARBONÁTICOS. DIFERENCIAS CON LOS SILICICLÁSTICOS Y ESTRUCTURAS SEDIMENTARIAS CARACTERÍSTICAS
	COMPONENTES MINERALÓGICOS Y TEXTURALES DE LOS CARBONATOS
	Componentes mineralógicos
	Componentes texturales
	Clasificaciones de las rocas carbonáticas

	CONTROLES DE LA SEDIMENTACIÓN DE CARBONATOS
	VARIACIONES EN LOS ORGANISMOS PRODUCTORES DE CARBONATOS
	LA FÁBRICA DE CARBONATOS: ZONAS DE ACUMULACIÓN. LA PLATAFORMA CARBONÁTICA
	TIPOS DE PLATAFORMAS
	El esquema clásico de clasifi cación
	Plataforma-lagoon
	Rampa
	Otros tipos de plataformas

	Plataformas epicontinentales
	Plataformas aisladas (fi gura 17.29a)
	Plataformas inundadas (fi gura 17.29b)
	Otro planteamiento para la clasifi cación de las plataformas
	Plataformas-lagoon (fl at-topped rimmed shelf)
	Plataformas abiertas (no orladas) de techo plano (fl at-topped non rimmed shelf)
	Rampas con ruptura de pendiente distal
	Rampas homoclinales


	EVOLUCIÓN DE LAS PLATAFORMAS CARBONÁTICAS
	ELEMENTOS PRINCIPALES DE LAS PLATAFORMAS CARBONÁTICAS DE TIPO PLATAFORMA-LAGOON Y DE TIPO RAMPA. AMBIENTES, SUBAMBIENTES Y FACIES
	Elementos principales
	Características fundamentales de las plataformas subtropicales tipo plataforma-lagoon
	Características fundamentales de las plataformas

	Ambientes, subambientes y facies
	La zona supramareal y las llanuras de marea
	La zona intermareal
	La zona intermareal superior y media
	La zona intermareal baja
	Resumen de las facies características de la zona intermareal

	El lagoon
	Resumen de las facies características de los lagoones
	Los bajíos
	Cinturones calcareníticos del borde de la plataforma (marine sand belts)


	La plataforma abierta profunda (nerítica)
	La pendiente de la plataforma
	Plataformas carbonáticas de aguas templadas


	EL MODELO SECUENCIAL CARACTERÍSTICO.
	Secuencias de plataforma somera-llanura mareal
	Secuencias fangosas y calcareníticas
	Secuencias estromatolíticas y arrecifales
	Secuencias carbonato-evaporíticas

	Secuencias de plataforma somera-playas carbonáticas

	ESTRATIGRAFÍA SECUENCIAL DE LAS PLATAFORMAS CARBONÁTICAS. SU COMPARACIÓN CON LAS PLATAFORMAS SILICICLÁSTICAS Y SU RESPUESTA A LOS CICLOS DE TERCER ORDEN
	Cortejos de bajo nivel (LST, Lowstand systems tract)
	Siliciclásticos
	Carbonáticos

	Cortejos transgresivos (TST, Transgresive systems tract)
	Siliciclásticos
	Carbonáticos

	Cortejos de alto nivel (HST, Highstand systems tract)
	Siliciclásticos
	Carbonáticos
	La sedimentación carbonática en mares someros: las plataformas carbonáticas


	BIBLIOGRAFÍA

	XVIII ARRECIFES
	INTRODUCCIÓN
	Concepto y extensión del término
	Organismos implicados y funciones que desempeñan
	Estadios del desarrollo arrecifal
	Clasifi cación de las calizas arrecifales

	TIPOS DE ARRECIFES
	Principales grupos de organismos constructores representados en cada tipo a lo largo del tiempo
	Modelos de facies
	Montículos micríticos
	Pináculos
	Arrecifes de pared
	Armazón arrecifal
	Trasarrecife
	Antearrecife


	Marco tectónico

	EVOLUCIÓN DE LOS ARRECIFES EN EL TIEMPO
	LOS ARRECIFES Y LOS CAMBIOS DE NIVEL DEL MAR
	Variaciones en el crecimiento arrecifal impuestas por cambios relativos de nivel del mar. Modelos de depósito resultantes
	Infl uencia de las variaciones eustáticas de largo período

	EJEMPLOS DE ARRECIFES
	Arrecifes microbianos
	Arrecifes de algas
	Construcciones de algas verdes («Halimeda
	Construcciones de algas rojas (algas coralinales)

	Arrecifes de arqueociatos
	Arrecifes de poríferos
	Construcciones de estromatoporoideos
	Construcciones de esponjas calcáreas
	Construcciones de esponjas silíceas

	Arrecifes de briozoos
	Arrecifes de serpúlidos
	Arrecifes de bivalvos
	Arrecifes de rudistas

	Arrecifes de coral
	Actuales
	Ejemplos
	Gran Barrera
	Fósiles: ejemplos del Neógeno de las cordilleras Béticas
	Arrecifes de corales y ostreidos
	Arrecifes de coral ligados a contextos
	Biohermos en rampas
	Arrecifes de corales-estromatolitos


	BIBLIOGRAFÍA

	XIX CONTORNITAS Y SISTEMAS DEPOSICIONALES CONTORNÍTICOS
	INTRODUCCIÓN
	Nomenclatura (contornitas vs drifts)
	Breve recopilación histórica
	Metodología de estudio

	CIRCULACIÓN OCEÁNICA PROFUNDA
	Circulación termohalina y procesos asociados
	Condiciones hidrológicas de gran escala
	Velocidades
	La capa nefeloide profunda
	Grandes «eddies»
	Las tempestades abisales o tormentas profundas
	Otras corrientes de fondo
	Evolución de los sistemas de corrientes profundas en las cuencas oceánicas

	SISTEMAS ACTUALES Y RECIENTES
	Factores que defi nen un sistema contornítico y controlan la sedimentación
	Circulación oceánica
	Fisiografía del fondo
	Capa nefeloide

	Aporte sedimentario
	Clima
	Tasa de sedimentación y frecuencia
	Clasifi cación de los rasgos deposicionales y erosivos contorníticos
	Ejemplos de sistemas deposicionales contorníticos: golfo de Cádiz y Antártida
	Golfo de Cádiz
	Antártida: mares de Weddell y Scotia

	FACIES
	Litología (composición, textura)
	Estructuras sedimentarias de corriente Los depósitos contorníticos están, por
	Estructuras biogénicas
	Contenido paleontológico
	Paleocorrientes

	CLASIFICACIÓN DE FACIES CONTORNÍTICAS
	a) Contornitas fangosas (muddy contourite)
	b) Contornitas limosas (silty contourite)
	c) Contornitas arenosas (sandy contourite)
	d) Lag de gravas
	e) Contornitas bioclásticas

	MODELOS DE FACIES
	Modelo de facies del Drift de Faro
	Modelo de facies del Plioceno-Pleistoceno del golfo de México
	Modelo de facies del Cretácico de Caravaca

	DIFERENCIACIÓN ENTRE LOS DEPÓSITOS CONTORNÍTICOS Y TURBIDÍTICOS
	INTERÉS ECONÓMICO DE LOS DEPÓSITOS CONTORNÍTICOS
	Yacimientos de hidrocarburos
	Gas libre e hidratos de gas
	Minerales pesados
	Nódulos de hierro-manganeso

	CONSIDERACIONES GENERALES
	BIBLIOGRAFÍA

	XX DIAGÉNESIS DE ROCAS DETRÍTICAS POR RAFAELA MARFIL PÉREZ* Y MIGUEL ÁNGEL CAJA RODRÍGUEZ**
	INTRODUCCIÓN
	Defi niciones, etapas y ambientes diagenéticos
	Límites de la diagénesis: la diagénesis en el tiempo y en el espacio
	Estadios diagenéticos de Choquette y Pray (1970)

	Controles geológicos sobre la diagénesis
	Métodos de estudio

	DIAGÉNESIS DE CONGLOMERADOS
	DIAGÉNESIS DE ARENISCAS
	Trabajos básicos
	Interacción sedimento-agua intersticial
	Tipos de aguas que actúan en cuencas deposicionales subsidentes
	Procesos diagenéticos en areniscas que afectan a sus propiedades como roca almacén
	Compactación mecánica
	Compactación química
	Cementación
	Reemplazamientos
	Disolución: porosidad secundaria



	DIAGÉNESIS DE LUTITAS
	Trabajos básicos
	Transferencia de masas en lutitas y ortopizarras
	Relaciones con la materia orgánica

	DIAGÉNESIS Y ESTRATIGRAFÍA SECUENCIAL
	BIBLIOGRAFÍA

	XXI INTRODUCCIÓN A LA DIAGÉNESIS DE LAS ROCAS CARBONÁTICAS
	INTRODUCCIÓN
	Defi nición de diagénesis
	Condiciones de presión y temperatura de la diagénesis
	Etapas de la diagénesis
	Particularidades de la diagénesis de las rocas carbonáticas
	Técnicas usadas para el estudio de la diagénesis de las rocas carbonáticas
	Términos básicos usados en petrología de rocas carbonáticas
	Fábricas cristalinas
	Porosidad


	PRINCIPALES PROCESOS Y PRODUCTOS DIAGENÉTICOS
	Cementación
	Compactación
	Disolución
	Recristalización
	Recristalización agradante
	Transformaciones de minerales metaestables en fases más estables de composición similar

	Reemplazamiento
	Calcitización del aragonito
	Dolomitización
	Consideraciones termodinámicas y cinéticas
	Dolomías e hidrotermalismo
	Origen de las potentes formaciones dolomíticas de extensión regional
	Dolomitización por refl ujo de salmueras residuales hipersalinas
	Dolomitización por circulación de agua marina poco modifi cada
	El mito de la dolomitización por mezcla de aguas
	Dolomitización en las sabkhas
	Texturas de las dolomías de reemplazamiento

	Dedolomitización

	DIAGÉNESIS MARINA
	Diagénesis marina normal en carbonatos tropicales someros
	Diagénesis marina en los márgenes de las plataformas
	Diagénesis marina en carbonatos tropicales submareales someros
	Diagénesis marina en playas: los beachrocks
	Diagénesis marina en llanuras supramareales

	Diagénesis marina evaporítica
	Diagénesis marina de enterramiento somero en taludes de plataformas tropicales y en carbonatos templados someros
	Diagénesis marina de enterramiento somero en plataformas tropicales
	Taludes de las grandes plataformas tropicales
	Plataformas someras templadas

	Diagénesis marina en carbonatos pelágicos

	DIAGÉNESIS METEÓRICA
	Los acuíferos meteóricos
	Diagénesis meteórica en carbonatos mineralógicamente inmaduros
	Disolución selectiva y estabilización mineralógica
	Calcitas meteóricas (cementos y reemplazamientos)
	Geoquímica de las calcitas meteóricas

	Diagénesis meteórica en acuíferos kársticos
	El acuífero meteórico kárstico
	Distribución espacial de los conductos de disolución en acuíferos meteóricos kársticos
	Karstifi cación en acuíferos meteóricos costeros
	Cementación y sedimentación interna en cuevas
	Colapso


	DIAGÉNESIS DE ENTERRAMIENTO
	Infl uencia del aumento de temperatura en la diagénesis de enterramiento
	Infl uencia de la presión en la diagénesis de enterramiento
	Flujo de los fl uidos intersticiales
	Composición de los fl uidos intersticiales
	Diagénesis de enterramiento de la materia orgánica
	Reacciones en minerales arcillosos
	La cementación durante el enterramiento
	Cementos de anhidrita y celestina en la diagénesis de enterramiento
	Reducción termoquímica del sulfato
	Cementos de sulfuros, barita y fl uorita
	La disolución en la diagénesis de enterramiento

	BIBLIOGRAFÍA

	XXII RELACIONES ENTRE SEDIMENTACIÓN Y TECTÓNICA
	INTRODUCCIÓN
	MECANISMOS INICIALES DE FORMACIÓN DE CUENCAS
	MECANISMOS DE RESPUESTA LITOSFÉRICA EN LA FORMACIÓN DE CUENCAS
	Subsidencia
	Mecanismos de subsidencia
	Extensión por tensión
	Subsidencia térmica. Contracción causada por enfriamiento de la corteza y manto
	Subsidencia por carga
	Valores de la subsidencia y extensión

	Elevación
	Fracturación

	DEFORMACIÓN DE LA CORTEZA Y CAMBIOS DEL NIVEL DEL MAR
	TIPOS DE CUENCAS Y SEDIMENTOS ASOCIADOS
	Cuencas ligadas a contactos con movimientos divergentes de placas
	Rifts intracontinentales
	Aulacógenos
	Rifts protooceánicos tipo mar Rojo
	Márgenes pasivos tipo Atlántico
	Cuencas inter-arco
	Cuencas extensivas en etapas orogénicas tardías o cuencas de colapso
	Cuencas de inversión ligadas a márgenes pasivos o de desarrollo vertical

	Cuencas ligadas a contactos
	Cuencas transtensionales
	Cuencas transpresivas

	Cuencas ligadas a contactos de placas con movimiento convergente
	Complejos arco-surco
	Cuencas de antepaís

	Cuencas en el interior de cratones estables y mares interiores

	BIBLIOGRAFÍA

	XXIII LAS GRANDES LLANURAS POR MARTÍN H. IRIONDO*
	PREÁMBULO
	INTRODUCCIÓN
	LAS CLASIFICACIONES
	LA LLANURA COMO SISTEMA NATURAL
	DEFINICIÓN DE LLANURA
	SISTEMAS EXTERNOS QUE INFLUYEN EN LAS LLANURAS
	CLASIFICACIÓN
	Primer nivel. Efectos generales de la tectónica
	Segundo nivel. Los ambientes sedimentarios en las llanuras de agradación
	Tercer nivel. Mecanismos específi cos de sedimentación
	Niveles subsiguientes de la clasifi cación
	Las unidades asociadas

	CONSIDERACIONES
	EJEMPLOS
	El sistema eólico pampeano
	El mar de Arena Pampeano
	Contexto geomórfi co general

	El complejo litoral del río Paraná
	Cuarto nivel. Las superfi cies estructurales
	Quinto nivel. Mecanismos específi cos de ablación
	Ejemplo


	CONCLUSIONES
	BIBLIOGRAFÍA

	ÍNDICE DE CONTENIDOS



