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LA DINÁMICA DE LA TIERRA
(Continuación de XXIl(9):172)

· Las acciones químicas y bioquímicas son más difíciles de separar unas de las otras. En efecto, como lo hemos visto, el medio litoral es asiento de una vida muy intensa. Las más importantes de estas acciones químicas y bioquímicas se ejercen sobre las calizas, lo que es paradójico puesto que el agua marina, alcalina, es poco apta para corroer la caliza. Es que las algas desempeñan un papel predominante. De día, bajo el efecto de la asimilación clorofílica, ellas fijan gas carbónico, pero, de noche lo liberan por la respiración. Además, muchas algas incorporan caliza en sus tejidos. El equilibrio de la caliza en medio marino es extremadamente complejo y todavía mal conocido, pero las transferencias de caliza en las cuales los seres vivientes desempeñan un papel preponderante, son muy importantes al punto de vista geomorfológico, sobre todo en los mares cálidos.

Los desplazamientos de los carbonatos  se  traducen  por  las

formas de acumulación y las formas de ablación.

Las formas de acumulación son los edificios construidos por las algas y los corales. Las algas desempeñan un papel más importante que los corales porque ellas tienen necesidad de oxígeno, que sólo encuentran en las aguas agitadas. Las algas incrustantes se desarrollan así en los sitios más batidos, que, sin ellas, serían los más favorables a un ataque mecánico. Se desarrollan en la parte inferior del piso mediolitoral, consolidando, por ejemplo, las paredes internas de los arrecifes coralinos en un nivel en el cual los corales no pueden desarrollarse más. Traban así su desmantelamiento. Un poco por encima del nivel de las bajas mareas, ellas forman aceras     que alejan la rompiente de la pared de roca in situ situada por encima y molestan así su desmantelamiento. Cuando estas aceras se encuentran  suficientemente desarrolladas, el desmantelamiento se vuelve difícil. El acantilado está poco sometido al choque directo de los gruesos paquetes de mar; recibe sobre todo aspersiones, menos violentas, que favorecen 

la corrosión y la desagregación granular. Los acantilados con visera de los litorales tropicales tienen este origen.

Las formas de ablación se originan tan bien de la corrosión por los productos secretados por los seres vivientes, como por los ácidos de ciertas algas, o como también del ataque mecánico directo de los perforadores de todo tipo que, aumentando las superficies de contacto, favorecen la corrosión. Las geoformas surgidas de estos mecanismos variados y a veces complicados son:

· Los lapiés ( o lapiez)  litorales, muy frecuentes sobre todas las riberas no afectadas por el congelamiento del agua. En efecto, el crioclastismo desmantela los lapiés. El agua de mar, por su composición y       su agitación, se congela difícilmente, de modo que los lapiés se encuentran hasta las riberas de latitudes bastante altas, más altas que sobre el borde de los lagos. Sin embargo, los lagos de aguas ácidas de la selva boreal son favorables a la corrosión. Estos lapiés son más o menos agudos según la roca y el lugar en el escalonamiento. Por ejemplo en la región de Caux, son agudos en la parte superior de su zona, redondeados en la parte baja a causa del desmantelamiento por los pequeños túneles de las Polydoras.

· Los pilones, generalmente rodeados de crestas constituidas por lapiés, cuyo fondo playo permite la persistencia de mares en marea baja. Su diámetro es de algunos metros. Se los encuentra también sobre las rocas no calcáreas (granitos y gneisses sobre todo) donde ellos resultan de una desagregación granular.

· Las muescas de corrosión, típicas de los acantilados calcáreos tropicales, donde su desarrollo es favorecido por las aceras. Parece que las secreciones de los seres vivientes son determinantes en su formación. Ellas corresponden casi al nivel de las altas mareas. El piso de la muesca, en gradiente muy suave que se empalma a la acera coincide con él. El techo de la muesca es convexo hacia arriba y pertenece al piso supralitoral. Estas muestras se desarrollan bien en las calizas poco fisuradas, poco sensibles al desmantelamiento. Ellas se siguen de una manera casi ininterrumpida a lo largo de las costas batidas, dando nacimiento a los “acantilados con visera”. En las zonas fisuradas, la muesca pasa a grutas. Cuando  se desarrollan demasiado, las muescas provocan desmoronamientos, cuyo material es luego reducido o cementado en brechas, según su posición. Las muescas se desarrollan bastante rápidamente para formar, en ciertos litorales, dos, o aun tres, niveles, comprendidos entre 2 y 0 metros, que jalonan las oscilaciones del nivel marino desde el Dunkerquiano.

· La desagregación granular por haloclastismo es otra consecuencia de las aspersiones que afectan al piso supralitoral. Sólo se la encuentra en las rocas sensibles a la cristalización de la sal, pero ellas son numerosas: rocas granitoides, gneisses, micaesquistos, areniscas, basaltos. Ella se limita a los climas con fuerte evaporación que permiten la cristalización de la sal aportada por el agua de las aspersiones.

El haloclastismo engendra una alveolización, particularmente eficaz sobre las superficies poco inclinadas, donde el agua tiene el tiempo de penetrar en la roca antes de evaporarse. Se llega, también, a la escultura de pilones, que se agrandan lateralmente y terminan por dar banquetas que entallan el pie del acantilado. Como las muescas, se las encuentra en la parte baja del piso supralitoral, pero ellas  se elevan sobre las puntas, donde se desarrollan más rápidamente, y descienden en dirección del fondo de las bahías, donde las aspersiones son menos violentas. Desaparecen en los sitios abrigados.


2) Los mecanismos clinotropos afectan también los acantilados sin importar el gradiente. Como han sido estudiados más arriba a propósito del modelado de las pendientes, sólo nos contentaremos con recordarlos aquí y mostrar su inserción particular en el medio litoral.


De una manera general, ellos son favorecidos en medio litoral, por:

· La influencia nociva de la salpicadura de las olas (brumas) sobre la vegetación, trabando la colonización de los acantilados por la cubierta vegetal. La cubierta vegetal abierta favorece el escurrimiento, la desecación del suelo y, por su intermedio, los deslizamientos. La influencia de las brumas depende de las condiciones  hidrográficas (es mucho más marcada en el litoral atlántico que en el Mediterráneo) y climáticas (bajo los climas muy húmedos, ella desaparece.

· El mantenimiento de pendientes empinadas como consecuencia del retiro por el mar de los detritos que llegan al pie del acantilado. Esta situación es comparable a la de las pendientes que caen directamente sobre el lecho de un curso de agua activo. Se llega a que las acciones litorales, marinas o lacustres, sean incapaces de limpiar el pie del acantilado, que se sepulta bajo los coluvios. Entonces, nada diferencia más, desde el punto de vista dinámico, este acantilado de un talud ordinario. Es un acantilado muerto, sólo interviniendo aquí el término “acantilado” para precisar el origen del relieve.

El empinamiento de las pendientes, propio de los acantilados vivos, hace predominar los procesos que exigen fuertes gradientes: derrubiamientos, desmoronamientos y deslizamientos de terreno. Pero su eficacia depende, en gran parte, de la preparación del material. Sólo los desmoronamientos causados por una puesta en voladizo al nivel del pie del acantilado, son directamente provocados por la acción litoral. En los otros casos, son los procesos corrientes del modelado de los interfluvios, bajo la doble dependencia de la litología y del clima, que intervienen, solamente modificados por la posición litoral del relieve. Así, en las regiones frías, el crioclastimo desempeña un papel muy grande en el suministro de detritos que engendran los derrubios, aun los desmoronamientos. Su acción está facilitada por la frecuente ausencia de suelo y de vegetación y la existencia de fuentes y manantiales en los acantilados. Ejemplo: en el occidente  de la Costa de Marfil, el zócalo granito-

gneísico da acantilados recubiertos por una vegetación densa, forestal en general. Es sometido a la alteración que lo pudre. Pero la pendiente empinada del acantilado no permite a ese material incoherente persistir largo tiempo. Él es afectado químicamente por deslizamientos que lo limpian en gran parte. Así se forman nichos, al pie de los cuales las bolas de granito se concentran contra el pie del acantilado, que apenas sufre el ataque directo debido al mar.


Habiendo, de ese modo, definido los mecanismos de ataque del mar sobre las costas formadas de material coherente, ahora podemos estudiar cómo evolucionan esas costas.

b) Evolución de las costas con acantilados

Para comprender la evolución de las costas con acantilados, es indispensable tener bien presente en el espíritu un hecho esencial: la corta duración de su modelado. Comenzaremos por desarrollar este punto.


1)  Corta duración del modelado: Es la consecuencia de las oscilaciones glacioeustáticas del nivel marino. La posición actual de los mares al pie de los acantilados sólo data del final de la transgresión flandriana, 5 a 6.000 años solamente. Además, sobre las riberas tectónicamente casi estables, el máximo de la transgresión flandriana, el Dunkerquiano, ha estado caracterizado por un nivel marino un poco más elevado que el actual, a una cota de + 1,5 metros aproximadamente. A lo largo de las costas rocosas, esta débil diferencia sólo reviste una débil importancia, menor que a lo largo de las costas playas, como lo veremos más adelante. Sin embargo, ella ha permitido un ataque más fácil de los acantilados  al ser superior la profundidad del agua a su pie, las olas estar menos frenadas y las rompientes más violetas Es sólo apenas sobre las costas calcáreas tropicales que el Dunkerquiano está bien marcado, bajo la forma de una muesca por encima del actual.


Durante la regresión preflandriana, hasta una cota de unos     -100 metros, la actual plataforma continental estaba emergida. Las rocas allí han sido sometida a la meteorización, alteradas, fragmentadas por el congelamiento, mullidas más o menos profundamente, lo que ha facilitado las acciones marinas durante la transgresión. Al pie de los acantilados actuales, el estrán no ha surgido exclusivamente de la abrasión. Las acciones litorales actuales han sido precedidas de acciones terrestres que han preparado más o menos bien el material. La transgresión ha permitido un verdadero barrido de estos detritos por las olas.


Pero hay más. Durante el último interglaciario (Riss-Würm), el nivel general de los mares era débilmente más elevado que el actual (6 a 8 metros). Sobre las costas un poco escarpadas, una tal diferencia representa poca cosa y la ribera actual se ubica muy cerca de esa ribera interglaciaria. Parece que, muy a menudo, los acantilados actuales están casi sobre el mismo emplazamiento que los acantilados del interglaciario Riss-Würm, como lo ha mostrado, entre otros, Guilcher para muchos puntos de Bretaña.


En un caso tal, frecuente,          el anciano acantilado eemiano (interglaciario Riss-Würm), modelado por un estacionamiento del nivel marino mucho más prolongado que el actual, ha sido obliterado, durante la regresión preflandriana por procesos terrestres. En Bretaña, la crioflucción ha emplazado importantes depósitos terrestres amorfos (“head”) que acolchan el relieve inicial y lo esfuman. A continuación de la transgresión flandriana, el mar ha vuelto al pie de este acantilado, principalmente durante el máximo dunkerquiano. Las olas han atacado fácilmente estos depósito incoherentes y en gran parte los han escombrado. Muy a menudo, el perfil del acantilado muestra dos regímenes diferentes:

· Abajo, un gradiente más empinado, abrupto a veces,  donde aflora sobre todo la roca in situ;

· Arriba, un gradiente más suave, herboso, donde la roca está todavía recubierta de materiales que tapizan el talud (antiguo acantilado eemiano) y que han sido engendrados por los procesos continentales durante la regresión.

Muy a menudo, el barrido de los detritos en la parte baja del acantilado sólo ha sido seguido de la retirada de una muy débil cantidad de roca sana. Para apreciar el retroceso de los acantilados, es esencial buscar las trazas eventuales de un tal modelado terrestre durante la regresión preflandriana.

Muchos acantilados son, como en Bretaña, formas antiguas repuestas recientemente en actividad. Su modelado ha exigido un tiempo muy superior, al muy corto del Holoceno.


2) Mecanismos de la evolución. Una costa con acantilado es objeto de tres categorías diferentes de acciones, cuya coordinación está más o menos bien asegurada

· El modelado del acantilado por los procesos de pendiente por encima de la zona del ataque litoral.

· El ataque litoral en el. cual se combinan los procesos que actúan en el piso supralitoral (aspersión, corrosión, choque de la rompiente) y los efectos directos de las olas, que permiten, ante todo, un transporte de partículas.

· La reducción de la roca in situ en el piso mediolitoral (corrosión, acciones bióticas, pulido).

Estas tres series de acciones se ejercen sobre medios diferentes, recubriéndose débilmente. Son de naturaleza diferente y su intensidad no obedece a los mismos factores. Hay allí, por lo tanto, entre unos y otros, una cierta independencia, que provoca algunos desajustes. Ahora bien, el retroceso de las costas con acantilados es función de sus relaciones recíprocas.

Acción de las olas sobre la parte baja del acantilado y procesos aéreos atacan conjuntamente el talud particular que es un acantilado. De ello resulta un suministro de detritos que se detienen al pie del acantilado aguardando ser retomados por las olas. Éstas los trituran y llegan a reducirlos en parte. Otros procesos les ayudan (acciones bioquímicas, corrosión, procesos de fragmentación subaérea). El material, una vez suficientemente reducido, es transportado por las olas, ya sea a lo largo de la costa, por la deriva litoral, o bien arrastrado hacia mar adentro (se dice “dispersado”). Simultáneamente, sobre el estrán, diversos procesos atacan la roca in situ, los mismos que son susceptibles de reducir los detritos al pie del acantilado. Gracias a ellos, una cierta ablación es posible sobre el estrán, lo que tiene por efecto rebajarlo.

Para que las tres series de acciones, cuyo encadenamiento  acabamos de analizar, continúen ejerciéndose, se requiere que las olas guarden su potencia al pie del acantilado. Ahora bien, si éste retrocede, el estrán se alarga de otro tanto. Superficie inclinada en gradiente suave, él frena la propagación de la marejada y provoca la rompiente. Cuando se vuelve demasiado larga, esta rompiente se produce antes del pie del acantilado, lo que disminuye, en ese lugar, la intensidad de las acciones litorales. Hay en ello una primera causa de desajuste entre las tres series de acciones definidas más arriba. Las olas pierden su fuerza al pie del acantilado, el ataque de ellas aminora y, aun, la evacuación de los detritos se hace cada vez más lánguida. Un bloqueo gradual de la evolución resulta de ello. El material se amontona y protege la base del acantilado. La acción directa de las olas y la aspersión no pueden producirse más. La acumulación de los detritos provoca una detención del llamado al vacío y un aminoramiento de los procesos de pendiente que se ejercen sobre el acantilado. Éste se estabiliza. Durante algún tiempo, su gradiente se suaviza poco a poco, por un pivoteamiento  cuyo eje está situado un poco por encima del nivel de las altas mareas. Luego, se tiene un  acantilado muerto que está separado del estrán por una playa formada por los detritos que él ha proporcionado y que han quedado in situ, aunque remocionados por las olas. Simultáneamente, sobre el estrán, se produce una sedimentación, alimentada, ella también, por lo que proviene del acantilado, y que es transportado en suspensión por las olas. Una vez generalizada y espesa de algunos decímetros, la cubierta así formada protege a la roca in situ. El estrán deja de descender y aun, por el contrario, puede elevarse. El frenado de las olas es mejor asegurado y la energía disponible a causa de la rompiente al pie del acantilad se reduce todavía. La tendencia hacia la estabilización es reforzada por esta retroacción.

Una tal evolución hacia la estabilización se produce, por supuesto, gradualmente. Las cosas son particularmente bien visibles a lo largo de las costas con marea. Durante un tiempo, la acumulación de los detritos al pie del acantilado da una playa que está enteramente sumergida durante todas las altas mareas, lo que permite el ataque del acantilado en alta mar. Luego, la playa se ensancha y se eleva, de modo que el mar sólo la recubre en ciertas mareas. A continuación, las olas no alcanzan el pie del acantilado sino en tempestades excepcionales coincidentes con grandes mareas.

Sobre el estrán, se notan también etapas sucesivas hacia la estabilización. Ellas permiten, por otra parte, la realización de aplanamientos. En efecto, cuando el acantilado es vivo, hay siempre al menos algunos plaqueados de material incoherente sobre el estrán. Pero se localizan en depresiones que los protegen y son poco extensos y poco numerosos. Durante ese tiempo las cabezas de roqueros intermediarios continúan siendo atacadas por los seres vivientes, el pulido, la corrosión y poco a poco se reducen. Así el aplanamiento se perfecciona gradualmente. Luego, cuando las olas pierden su vigor, se vuelven cada vez menos capaces de evacuar lejos, sea a lo largo de la costa, sea hacia mar abierto, los detritos surgidos del pie del acantilado. Los plaqueados de material incoherente se extienden y se espesan. Ese acolchonamiento llega a obstaculizar gradualmente el ataque de la roca in situ. La estabilización se cerca.

(Continuará)

Fuente: Corresponde a los “Apuntes de Geomorfología fundamental” titulados “La dinámica de la Tierra” (Santa Rosa,1986) del Profesor  Dr. Augusto Pablo Calmels

-----ooooo---
Dijo Johann Wolfgang Goethe:

Los autores más  originales de los 

últimos tiempos, no lo son porque

produzcan cosas nuevas, sino únicamente

porque son capaces de decir  las  mismas

cosas como si nadie  las hubiera

dicho antes.

OSCILACIONES DEL NIVEL MARINO Y CAMBIOS CLIMÁTICOS EN LA PAMPA DEPRIMIDA (PAMPA ARGENTINA)

(Continuación de XXII(9):178

Fuente: Trabajo de Jean Tricart en traducción del Dr. Augusto P. Calmels
V.- EL POSTPLATENSE Y EL HOLOCENO

Estos dos períodos están constituidos, como los precedentes, por la sucesión de una regresión y de una transgresión. La regresión postPlatense es la última regresión importante que se ha hecho sentir en la región, lo que permite correlacionarla con la regresión preflandriana. La transgresión reciente, corresponde a la transgresión flandriana. Estos episodios no han sido vistos por Frenguelli y los autores que nos han precedido, de modo que no están designados por nombres de pisos regionales. Para mayor simplicidad, conservaremos el método ya seguido y hablaremos de regresión postPlatense.


Como precedentemente, en el postQuerandinense, las oscilaciones del nivel marino se han acompañado de modificaciones climáticas sensibles, aunque menos acusadas que en el curso de este último período.

1.- La regresión postPlatense


Ciertas formaciones han sido seriamente afectadas por la morfogénesis en la región litoral durante la regresión postPlatense. Es en los sectores sumergidos por el mar en el Platense donde se puede datar con certeza estos acontecimientos.


En las regiones de lagunas y pantanos que bordean al occidente y al sur la bahía de Samborombón, se puede observar una serie de depresiones, a veces inundadas, y otras veces simplemente pantanosas. Su fondo alcanza siempre formaciones areno- limosas, Pampiano,  arenas marinas del Querandinense o del Platense. Generalmente están bordeadas al oriente y noreste, por rodetes que constituyen los sitios más elevados de la región, a menudo aprovechado por el hábitat. Pero, a diferencia de las regiones situadas más al interior de las tierras, la disposición de estos rodetes no obedece a una regla rigurosa. Ocurre que se llega a encontrar  también sobre los bordes de las depresiones. Los perfiles observados en estos rodetes, principalmente por medio de sondeos, han mostrado una mezcla de limos, arenas finas y arcillas, en la cual dominan partículas finas. Las sales son allí muy abundantes. A menudo han sido observados solonetz solodizados en superficie. Los perfiles muestran una fuerte salinidad y, a pesar de esto, caracteres pedológicos que no están fuertemente expresados. Son también anormalmente espesos, alcanzando varios metros y afectando a veces todo el espesor del rodete, con alternancias de zonas más o menos pedogenizadas. La similitud entre este material y los rodetes de sebkha (salar) es neta. Parece, pues, que estas depresiones han sido excavadas por deflación gracias a una concentración de las sales por evaporación de las aguas y que una parte del material quitado ha sido abandonado por el viento en el borde mismo de la cubeta. Por otra parte, estos vientos eran más cambiantes, en esta región litoral, que en el interior de las tierras, aunque con una dominante del sector oeste y suroeste.


La forma y la localización de estas cubetas confirman la interpretación extraída del material. Se pueden reconocer dos tipos principales de ellas;

1. En una primera zona, más próxima a los cordones litorales, las depresiones tienen un aspecto sinuoso, de dibujo muy contorneado, donde se reconocen antiguos grandes meandros de canales de marea. De vez en cuando, están interrumpidos por umbrales, en los cuales ha sido posible reconocer un material análogo al de los rodetes. Entre las depresiones se extiende la superficie plana de antiguos fangales, con sedimentos arcillosos. Las depresiones se estrechan gradualmente hacia el interior y a veces se bifurcan. Se pasa entonces al segundo tipo de cubetas, que aparecen ya sea aguas arriba, o bien sobre las superficies planas intermedias, al mismo tiempo que desaparecen los depósitos de fangales. Las depresiones sinuosas dejan de existir igualmente hacia el interior, por ejemplo en las proximidades de los antiguos cordones litorales del Platense que cierran las lagunas. Esto se produce allí donde los sedimentos arcillosos se vuelven más continuos y más espesos. Es en esta zona donde se encuentran antiguos canales de marea empalmándose a veces sobre los que han sido excavados en cubetas, los que no han sido excavados y que quedan fosilizados por depósitos arcillosos del Platense. Parece, pues, que es en un cierto sector intermedio donde los canales de marea de los fangales han sido excavados en cubetas por la deflación durante la regresión postPlatense: aquellos en los cuales la corriente era bastante fuerte y la sedimentación bastante poco activa como para que estos canales sean barridos, aun excavados, de tal suerte que su fondo estaba formado por los materiales más arenosos anteriores al Platense. A veces, durante los chaparrones, el agua se ha reunido en las depresiones que formaban estos canales. Esta agua contenía sal, proporcionada por el lavado de las formaciones lagunares vecinas, y han podido desarrollarse mecanismos de sebkhas, lo que explica los rodetes con solonetz. Más cerca de la costa, la sedimentación fina ha sido más abundante porque provenía muy probablemente del mar, no de las tierras, y ha recubierto todo, lo que ha hecho desaparecer las depresiones y ha obstaculizado la deflación.

2. En el contacto de las lagunas con la tierra firme, se encuentran otras cubetas, de forma globosa y de dimensiones a veces considerables (hasta varios kilómetros de diámetro). Aparecen ligeramente más allá del límite de los sedimentos de fangal y más allá de los antiguos canales de marea. Entallan      una superficie de abrasión querandinense que retoca la superficie finipampiana y están excavadas en el Pampiano. Las interpretaremos como antiguas cubetas sublitorales del Platense, que luego se han agrandado considerablemente por una intensa deflación durante la regresión postPlatense. En efecto, ha sido necesaria esta regresión para que ellas escapen a la inundación y para que el viento pudiera actuar. Actualmente, no funcionan más. porque están ora colmatadas, ora ocupadas por cañaverales. Se requería, pues, a la vez, un clima más seco y un nivel marino más bajo para que ellas se desarrollaran, exactamente como en el caso   de las cubetas sinuosas provenientes del retoque de los antiguos canales de marea.

En el interior de las tierras, encontramos las trazas de este período de acciones eólicas del postPlatense. Él ha engendrado, también, cubetas de deflación. Algunas afectan materiales emplazados en el Platense, lo que permite datarlas sin vacilación. Es el caso, en particular, en El Mangrullo, cerca de Mar Chiquita, donde una cierta deflación ha afectado los depósitos conchilíferos emplazados en la laguna en el Platense. Una parte del material en transporte se ha detenido sobre el rodete, fosilizando un encostramiento y un rodete más antiguo, que data del post-Querandinense. La capa más superficial del rodete está formada por un material mucho más calcáreo que la capa más profunda, lo que se explica por la facies misma del Platense en la cubeta. En numerosos casos se encuentran, en el borde de las cubetas de deflación, rodetes policrónicos donde se pueden reconocer dos acumulaciones eólicas superpuestas con, entre otros, restos de un paleosuelo, a menudo típico del Platense. Tal es el caso, por ejemplo, en la salida oriental de General Juan Madariaga. Alrededor de esta ciudad, una facies particularmente arenosa del Pampiano ha permitido un gran desarrollo de las cubetas de deflación.

El estudio de los fenómenos de deflación y de los depósitos eólicos posteriores a los suelos y a las acumulaciones aluviales características del  Platense, permiten reconstituir lo que ha pasado durante esta recurrencia de clima seco:

· De nuevo, el escurrimiento fluvial se ha atrofiado, sin perder, sin embargo, la forma de derrame que ha revestido al final del Pampiano y en el Lujanense. Los cursos de agua no parecen haber tenido crecidas violentas y se perdían en las depresiones ligeras, a veces hacia las pequeñas  cuencas, al pie mismo de las últimas colinas de Tandilla. La concentración de las sales por evaporación ha hecho actuar los mecanismos haloeólicos y permitido la excavación de cubetas de deflación en estos sectores. Algunas parecen haber aparecido solamente en el postPlatense, mientras otras  son cubetas del postLujanense que han sido puestas nuevamente en actividad luego de una fase de colmatación en el Platense. Estas cubetas jalonan regularmente el pie de la Pampa Ondulaa, donde muchas de ellas afectan los loess postLujanenses.

· El material de deflación es esencialmente diferente de aquel del período seco precedente. Apenas hemos encontrado loess, sino esencialmente, en los rodetes, limos muy grumíferos, grises o negruscos, formando lo que Frenguelli ha llamado el humus actual. En efecto, sobre estos limos, se desarrollan suelos actuales e indican una tendencia al lixiviado y a la mineralización del humus. Estos limos húmicos son depósitos    de pantanos remocionados. Originariamente se han formado en las cubetas, que se han vuelto palustres durante el período húmedo Platense, y han sido retomadas luego por el viento. Su facies misma indica una deflación moderada, porque se mezcla habitualmente poco material mineral al humus, lo que indica que la excavación no                                                                                                                                                                                        ha sobrepasado mucho la capa superficial de materia orgánica. Allí donde las cubetas son trabajadas en el loess, los rodetes faltan o están muy atrofiados: las partículas específicamente aptas para el transporte eólico en suspensión, han sido llevadas más lejos y han espolvoreado las vecindades. Principalmente en la región vecina a la costa, el espolvoreo eólico ha comprendido una importante proporción de sal, liberada por la deflación en cubetas saladas o sal “cíclica”. Esto ha engendrado frecuentemente suelos polifásicos, en los cuales el antiguo horizonte B textural de los suelos pardos del Platense, a menudo denudado, ha sido penetrado por las sales. De ello ha resultado una primera tendencia a su transformación en solonetz, seguida, bajo el clima actual, de una eolodización.

Estas diversas observaciones indican nuevamente la coincidencia de una regresión marina y una oscilación seca del clima. Pero la sequía parece haber sido menor que en el postQuerandinense. La amplitud de las acciones eólicas es menor. En ninguna parte se          observa una deflación-acumulación generalizada ni el emplazamiento de mantos de loess. La deflación se ha limitado a depresiones en las cuales las aguas locales se concentraban o los cursos de agua se perdían, lo que mataba la vegetación y favorecía la precipitación de sal por evaporación y la puesta en marcha del mecanismo haloeólico. Los limos húmicos que predominan en muchos de los rodetes de las regiones interiores, incitan a pensar que la capa quitada en las cubetas por la deflación, ha sido delgada. Los escurrimientos parecen haber sido también más regulares, sin las crecidas violentas, generadoras de derrames del final del Pampiano y del postLujanense.

Muy verosímilmente, el clima era solamente  semiárido, con una cubierta vegetal de estepa bastante densa como para limitar las acciones eólicas a un desempolvamiento sobre los interfluvios. La deflación se concentraba solamente en los sitios favorables, donde era ayudada por las concentraciones de sal. 

2.- La transgresión flandriana

En las regiones próximas del mar, se pueden observar las trazas de la regresión postPlatense. Una serie de perfiles, principalmente en Mar Chiquita y en el cordón conchilífero seguido por la ruta Nº 11 al oriente de Dolores, muestra, sobre las margas calcáreas, pequeños mantos de un limo arcilloso, con suelos de tipo solonetz más o menos solodizados. Es evidente que tales suelos no han podido formarse simplemente a partir de la marga calcárea subyacente y que su material parental es, en realidad, un limo arcilloso eólico rico en sal, emplazado durante el período seco de la regresión postPlatense. En Mar Chiquita, el mismo Platense conchilífero buza suavemente hacia la laguna y, a 1 metro aproximadamente por encima del nivel máximo de las aguas, el solonetz solodizado desaparece, dejando el lugar a una capa de arcilla calcárea que termina en bisel. Los canales están netamente incididos en ese material, que sólo es inundado enteramente en casos excepcionales. Se trata de un depósito de fangal, antiguo slikke, emplazado bajo el efecto de un nivel marino ligeramente más elevado que el actual y transformado ahora en schorre. Marca el máximo de una transgresión reciente. Su posición geomorfológica es exactamente la del Dunkerquiano. Sucede a la regresión postPlatense, muy verosímil equivalente de la regresión preflandriana.

Las trazas de esta ribera dunkerquiana se encuentran en muchas zonas bajas, principalmente a lo largo de la bahía de Samborombón y en el borde de la laguna Mar Chiquita. En este último sector, revisten la forma de cordones litorales lagunares que jalonan los bordes de una capa de agua un poco más elevada que el actual y, por lo tanto, más extendida. Son particularmente netos en el oriente. Donde no hay cordones, se encuentran las arcillas gris-claras calcáreas de slikke, ahora exhondadas en schorre, que pasan gradualmente al slikke actual, bajo la forma de un plano inclinado. Al occidente de la bahía de Samborombón, se observa, en forma notablemente neta sobre las fotografías aéreas, una antigua ribera, a veces alejada varios kilómetros de la costa actual, donde los fangales del Platense tienen gradiente particularmente débil. Está jalonada por cubetas sublitorales que no son más funcionales, a veces por un microacantilado y, habitualmente, restos de tempestades (conchillas y, sobe todo, cantos rodados de fango). Esta antigua ribera prosigue, de manera casi continua, siempre a la misma altura de 1-1,50 metros, hasta el borde del río de La Plata. Su aspecto cambia en función de la dinámica. En el borde del río de La Plata, por ejemplo en la Balandra (Berisso) donde los aportes detríticos son bastante importantes, se observan primeramente, emergiendo en baja marea, bancos prelitorales actuales formados de arena fina, luego un microacantilado, de 0,5 a 0,7 metros de altura, erodado durante las tempestades. Está dominado por un cordón arenoso, no  sumergible, que alcanza 1-1,2 metros de altura. Por detrás, todavía, se encuentra un pantano donde la sedimentación actual está formada por una arcilla rica en materias orgánicas que reposa sobre arcillas de color gris claro con mancha de hidromorfismo, características del Platense. Este conjunto termina contra un pequeño acantilado muerto, que entalla el Platense, al pie del cual se observa una antigua playa, de perfil netamente cóncavo, tapizada de arena gris, fina, bien lavada, recubierta irregularmente por un poco de coluvios arcillosos. Se trata de una playa dunkerquiana, que ha dejado de ser funcional con el crecimiento del banco prelitoral, al cual corresponde la ribera actual.

En toda la región de General Lavalle, en los grandes fangales del antiguo golfo protegido por la flecha del cabo San Antonio, se observa, más allá de los slikkes actuales, schorres con canales de marea netamente incididos. Se trata, allí todavía, de Dunkerquiano, antiguos slikkes puestos fuera del agua por el descenso reciente del nivel marino, de una amplitud de 1 metro  o un poco más.

En las cubetas de deflación excavada en la antigua laguna platense al oriente de Dolores, o sobre su borde, se notan a menudo trazas de una acción del agua posterior a la del viento, tal  como las playas que se adosan a los cordones, una nivelación del suelo, etc. Parece que ellas pueden ser, también, referidas al Dunkerquiano. Un nivel marino un poco más elevado que el actual debía provocar la transformación de estas cubetas en mares, estanques o pequeños lagos, como lo son en nuestros días las cubetas más profundas.
(Continuará)

Fuente: Trabajo de Jean Tricart en traducción del Dr. Augusto P. Calmels.
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LA VALIDEZ DEL VOCABLO “CUATERNARIO”


La mayoría de los geólogos argentinos tenemos presente la disputa, de hace algún tiempo, entre quienes intentaron eliminar, del esquema estratigráfico, el término “Cuaternario”, incluyendo sus terrenos en otros períodos (Neógeno, por ejemplo), y quienes pugnaban por la conveniencia de seguir manteniéndolo.


Un artículo reciente de J.L. Voisin, “Le Quaternaire: une periode lazare”, aparecido en Géochronique 113(2010):9.-11, echa alguna luz sobre este tema.


Partiendo de la base que el Cuaternario es la unidad estratigráfica más citada en la literatura científica, a pesar de que la definición y los límites de esa unidad geológica han tenido una historia accidentada desde su creación, recuerda Voisin que el Cuaternario fue eliminado de la escala estratigráfica de Gradstein et al .(2004), reemplazándolo por el Neógeno (Fig. 1). Esta situación no concordaba con la gran utilización de dicho término y duró poco tiempo. El Cuaternario fue definitivamente reconocido como siendo el Período más reciente de la escala estratigráfica, ubicado en el Cenozoico, puesto que en 2009 (Fig. 2), luego de medio siglo de discusiones, la International Commission on Stratigraphy (ICS), reconoció el límite Neógeno- Cuaternario en 2,588 millones de     años (Ma), correspondiendo aproximadamente al límite de las magnetocronas Gauss-Matuyama y al Piso Marino Isótopo 103. Así se abandonaba el tan polemizado límite.de 1,8 Ma (Figs. 3 y 4). De ese modo, la base del Gelasiano, definido, en 1996, por la Global Stratotype Sections and Points (GSSP), de Monte San Nicola, Sicilia, se convirtió en el límite inferior del Cuaternario y el primer piso del Pleistoceno, mientras que el Gelasiano correspondía antes al último piso del Plioceno. En el interior del nuevo Cuaternario se encuentran otros dos GSSP: uno corresponde al límite Gelasiano-Calabriano, definido en el estratotipo de Vrica, coincidente con la base precedente del Cuaternario y datado de 1,8 Ma; el otro, que fue ratificado por la International Union of Geological Sciences (IUGS) en 2008, corresponde al límite Pleistoceno-Holoceno. Este estratotipo de límite es el primero que ha sido definido sobre un testigo glaciario (de Goenlandia) y no sobre sedimentos marinos, como los otros.


Recordando abreviadamente el pasado del vocablo “Cuaternario”, aparece en 1829, utilizado por J. Desnoyer para describir las capas que recubren los sedimentos terciarios de la cuenca de París, dividido en tres períodos: Reciente, Diluviano y Faluns de Touraine. Sin embargo, el italiano  G. Arduino, ya en 1759 había propuesto su concepto, y desde 1833, H. Reboul redefinió el Cuaternario como el “período antropiano”, singularizado por la presencia del hombre, asociada a una flora y fauna modernas.


A manera de curiosidad, apuntaremos que, en 1891, Parandier propuso adjudicar al Holoceno, la jerarquía de era (era quinquenaria) ubicándola inmediatamente encima del Cuaternario.


A partir de 1830, los trabajos, sobre todo alpinos, dedicados a las trazas glaciarias, sirvieron para fundamentar los clásicos trabajos de A. Penck y E. Brückner (1909) referidos a la estratigrafía glaciaria (Würm, Riss, Mindel, Günz, Donau, Biber), que ha singularizado el Cuaternario hasta la [image: image1.jpg]Age du Fer.
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década de 1980.


El período comprendido entre 1830 y 1870 se caracterizó por extensos debates sobre el Cuaterna[image: image2.jpg]2

v 3 N

= £ Age (Ma)

@ g: Eiage de la base
0,0115

Fig. 1 : Extrait de I'échelle sirafigraphique publié par Gradsiein ef dl.
[2004)

Ere
Systéme
Période

Série
Epoque

Age (Ma)
de la base

Holocéne

Fig. 2 : Extait de I'échelle shafigraphique publié par ICS en 2009

0,0117

oy =

0,126

1»

0,781

=

1,806

2,588
3,600
5332
7.246

Ere
Systéme
Période

Ftage

Age (Ma)
de la base

00118

Fig. 3 : Exirait de I'échelle shafigraphique publié par ['CS en 2007

0,126
0,781
1,806
2,588
3,600
5,332
7,246

vie o
g2 o8 h 1 fid A
53 g Bigs Stratigraphic Age (Ma)
P8 7z marine de la base
22 &
Holoctne Versilien SR
Supérieur
£ 0,120
: Tyrhénien
Quaternaire | o
Moyen
Calabrien 0100 |
Tnféricur 1.800
Tertiaire j

Fig. 4 : Shafigrophie du Quaternaire d'aprés Foucault & Raoult (1992). la
stratigraphie marine, issue notamment des ravaux de Gignoux, influence
toujours lo nomenclature actvelle des éiages du Plistocéne (voir les aufres

échelles|



rio y sus  subdivisiones, luego de lo cual             la comunidad geológica aceptó definitivamente el Cuaternario, y los trabajos se orientaron principalmente sobre el límite Plioceno-Pleistoceno. A ese respecto, todos acordaban sobre la importancia de la llegada de moluscos tolerantes al frío, como Arctica islándica, en el Neógeno marino italiano para definir la base del Cuaternario. No obstante, la ubicación de ese límite fue objeto de extensos debates, y las discusiones se dirigieron sobre el piso Calabriano de Gignoux (/Fig. 5), sin conocerse a ciencia cierta si el límite se situaba en la cima o en la base de ese piso.


En el Congreso Geológico Internacional (IGC) de 1948, una Comisión especial estableció las bases modernas del Cuaternario, incluyendo el Calabriano y el Villafrnquiano en el Pleistoceno y ubicó el límite Plioceno-Cuaternario en la primera indicación de deterioración climática en el Neógeno italiano. Luego de cuatro décadas de discusiones, el estratotipo de Vrica, Calabria, fue  retenido en 1983 como esta frontera, datada en 1,64 Ma, muy cerca del límite superior del episodio magnético normal Olduvai (1,8 Ma) en el seno de la magnetocrona inversa de Matuyama. En esta definición, la noción de enfriamiento ocupa un lugar secundario y el límite tiene la ventaja de no estar circunscrito geográficamente, no corresponde a ningún acontecimiento paleontológico mayor. No obstante, modificaciones bruscas e importantes de la biosfera, anteriores a 1,8 Ma, se conocen desde mucho tiempo, y ha habido autores que han propuesto un límite inferior a más de  2 Ma (Fig. 6).


Ahora bien, estos resultados deberían haber comportado una revisión del límite inferior del Cuaternario más pronto, lo que no fue posible por la moratoria de 10 años del ICS, finalizada en diciembre de 2008,


La eliminación del Cuaternario fue una proposición hecha por los biocronólogos marinos en razón del hecho de que no se observa ningún cambio mayor de la fauna marina        en el límite Pleistoceno-Holoceno (recordemos que la escala estratigráfica está basada sobre la sedimentación marina). Al desaparecer el Holoceno, se alarga el Pleistoceno, que así se vuelve sinónimo de Cuaternario, y entonces debe suprimirse por razones de código de nomenclatura. No obstante, este límite Pleistoceno-Holoceno coincide con un calentamiento climático que hizo desaparecer lo esencial de las faunas de grandes mamíferos características del Pleistoceno y permitió la neolitización (agricultura, cría de ganado y sedentarización).


No cabe ninguna duda que la desaparición del Cuaternario habría comportado grandes confusiones en la literatura geológica, incluso para muchos autores alejados de la estratigrafía. ¿Y qué podríamos decir de quienes no son geólogos?

Dr. Augusto Pablo Calmels
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Abreviado


En el trabajo se propone una explicación de la morfogénesis al oriente de los Andes entre 36 y39ºS y los efectos relativos de la tectónica y de la dinámica superficial en la diferenciación del relieve.


La región se sitúa entre dos áreas morfogenéticas opuestas.

- Al norte, entre 27 y 33º S, las Sierras Pampeanas, de 1.000 m de altitud media subparalelas a la cadena andina y bordeadas de depresiones, dominan en varios centenares de metros la planicie. De origen tectónico (Ramos, 1999; Giambiagi y Ramos, 2002; Giambiagi et al.,2001) ellas están limitadas por lineamientos meridianos. El ascenso máximo es posterior a 2,9 Ma (Jordan et al., 1988) y su estilo sería debido a descolgamientos de antepaís con ascensos del zócalo (Kley, 1998). Al oriente de 64º O la planicie del río Paraná se continúa en la Pampa Deprimida a menos de 200 m de altitud, con algunos raros boques montañosos.

- Al sur de 39º, en Patagonia septentrional, mesetas descienden hacia el oriente con algunos macizos de más de 1.000 m de altitud y entre ellos una serie de planos escalonados inclinados hacia el oriente y delimitados por flancos empinados. No existen estudios geomorfológicos de esta asociación de geoformas norpatagónicas.


Entre estas áreas, dos estilos geomorfológicos están presentes. Al oriente del piedemonte subandino, con altitudes de 400-500 m máximos, el paisaje es muy diferente de el de las Sierras Pampeanas y se asemeja a las amplias mesetas patagónicas suavemente inclinadas. Sin embargo, varias formas del releve de dirección meridiana recuerdan las Sierras Pampeanas, de dónde la cuestión del origen y evolución de estas geoformas intermedias.


La región de estudio está comprendida entre el piedemonte subandino en el occidente y la Pampa Deprimida al oriente, y entre la confluencia de los ríos Salado y Atuel al norte y el valle del río Clorado al sur. Extendiéndose sobre unos 400 km de norte a sur y de oeste a este.


Cuatro unidades constituyen las principales formas del relieve, de oeste a este:

- El piedemonte subandino (“pediplano occidental” de Calmels, 1996) está dominado por altos conos volcánicos, como la sierra de Chachahuén (2253 m). Coladas de basaltos entre 750-700 m y 500-400 m tienen un gradiente medio de 0,45 % hacia el oriente. La topografía suave y la cubierta de basaltos han dado a este borde oriental  del piedemonte la denominación de “Meseta basáltica”. De 80-90 km de anchura, ella termina por encima de la planicie del río Chadileuvú por un talud frente al este, de 150 a 60 m de altura de norte a sur.

- La planicie del río Chadileuvú nace de la confluencia de los ríos Desaguadero-Salado y Atuel cerca de Santa Isabel a 320 m de altitud. La planicie se ensancha de 40 km al norte, a 90 km en el Gran Salitral al sur y desciende de unos 320 a unos 240 m de altitud con un gradiente de de 0,06 %, con numerosos estanques y pantanos a lo largo del eje de drenaje principal. Ella se estrecha luego a 7 km en La Reforma con un gradiente que decrece a 0,02 % y el río desaparece en una zona de lagos y pantanos a unos 200 m de altitud. Unos 80 km más al sur, el río Curacó asegura el drenaje hacia el río Colorado.

- La Meseta mide 250 km de norte a sur y 200 km desde el río Chadileuvú a la Pampa Deprimida, con altitudes máximas de unos 400 m según una línea meridiana. Su perfil es asimétrico con un talud empinado (6,5 %) hacia el oeste  sobre una pendiente de 0,4 % de gradiente, mientras que hacia el este desciende de unos 400 a 230 m con gradiente de 0,2 %. Un haz de depresiones llamadas “Valles transversales” por Calmels y Casadío (2004), entallan su porción oriental. De 100 km o más de largo, de más de 10 km de ancho y profundos de entre 80 y 100 m, ellos sólo son drenados durante las fuertes lluvias.

- Un neto talud meridiano de 150 m de altura, sólo interrumpido por las desembocaduras de los Valles, forma el contacto entre Meseta y Pampa Deprimida. La planicie oriental se encuentra a menos de 150 m de altitud y la capa freática aflora allí a unos 120 m  en numerosos lagos salados.

Estas unidades están limitadas al sur por el valle netamente incidido del río Colorado, unos 100 m más abajo de  la planicie del Chadileuvú.

El marco geológico


En líneas generales, la región corresponde al cratón NNE-SSO de la Pampa, la porción más meridional del escudo brasileño entre el orógeno de los Andes y el margen pasivo continental al cual pertenece la Pampa Deprimida. La naturaleza litológica es la misma que la de las Sierras Pampeanas. Ella ha sido una línea de divisoria de aguas entre el Atlántico y el Pacífico antes del ascenso de los Andes.


En el lugar de la Meseta el cratón está cubierto por las limonitas del Mioceno superior /Formación “Cerro Azul” según Linares et al., 1980): limos y arenas finas fluviales remocionados por el viento y depositados ya sea sobre suelo seco, sea en depresiones palu-lacustres (Giai y Tullio, 1998), y retomados localmente por escurrimiento en un medio de estepa abierta (Verzi et al.,1991). Entre los minerales pesados aparece la hornblenda basáltica de la cuenca de Neuquén (Fabregas, 1986). En los márgenes sur y suroeste de la Meseta, el Mioceno superior está representado por aluviones atribuidos por Visconti et al. (1993) a la “Formación Río Negro”. Un cuerpo sedimentario cubierto por una laja, indicador importante de la evolución geomorfológico, cubre la Meseta y sus bordes.


Sobre el piedemonte, el cratón está debajo de rocas mesozoicas y paleógenas y las limonitas, ocultas sobre la Meseta por basaltos pliocenos y pleistocenos.


La estructura de la región es conocida aproximadamente. Al norte del Colorado, investigaciones por sondeos geoeléctricos han revelado varios lineamientos con una dominante N-S a NNO-SSE (NOºE a N60ºE), correspondiente a la orientación principal del relieve. Un lineamiento NNE-SSO guía el curso inferior del río Salado. Las dos direcciones se encuentran en la depresión del Chadileuvú, donde aparece un graben delimitado al occidente por la zona de la “Falla 25 de Mayo” y al oriente por la zona de la “Falla del Chadileuvú”. En la margen oriental de la Meseta, la zona de la “Falla de Macachín” marca el límite entre el cratón y la fosa de Macachín.


Al sur, la “Falla de Huincul” (Orchuela et al., 1981; Chernicoff y Zappettini, 2003, 2004; Ramos et al., 2002) y un graben entre los cursos medios de los ríos Colorado y Negro (Criado Roqué e Ibáñez, 1979; Chernicoff y Zappettini, 2003; Ramos et al., 2004) ponen en contacto los escudos brasileño y patagónico.


Cuencas estructurales rodean la Meseta al oriente de la fosa de Macachín, activa desde el Mesozoico (Salso, 1996) con el sustrato paleozoico a 2.500 m de profundidad. La actividad se ha acentuado en el Mioceno y Plioceno (Herrero Ducloux, 1978; 1.300 m de sedimentos cenozoicos, de los cuales 500 m de pleistocenos: Salso, 1966; Bojanich, 1980). Sobre la plataforma continental al sureste se encuentra la fosa del Colorado (Zambrano, 1981).

Génesis y disposición del relieve: problemas geomorfológicos.


La disposición del relieve levanta varias cuestiones: 1) para la Meseta, su asimetría O-E, la naturaleza de su talud oriental, la génesis de las incisiones profundas de los Valles; 2) el origen, fluvial o tectónico, de la depresión del río Chadileuvú, y 3) las relaciones de estos elementos con el sistema aluvial del río Colorado.


Por falta de estudios geológicos profundos, la relación entre piedemonte y Meseta puede ser fundada únicamente sobre indicios indirectos. Las cuestiones principales conciernen a la secuencia cronológica de los acontecimientos que han dado origen al relieve actual. La Meseta, estructura principal no solamente por su superficie sino también por su posición central crucial para la interpretación geomorfológico de toda la región, será tratada primeramente.

Geomorfología de las unidades de releve                                                    

La Meseta

Niveles y depósitos de cubierta


Esta amplia forma da la impresión de un plano inclinado hacia el oriente y Malagnino (1988) y Melchor y Casadó (1999) la han considerado como una superficie única. En efecto, una observación más fina revela una sucesión de nivele escalonados a 415-410 m, 390-380 m, 350.340 m, 290-280 m, 260-250 m, y 230-220 m de altitud. El zócalo aflora localmente sobre la pendiente occidental, estando oculto en las otras partes por tres unidades superpuestas: 1) las limolitas del Mioceno superior; 2) un cuerpo sedimentario con gradiente de 0,1 %, coronado por una laja; 3) el manto de arena holocena. La unidad 2 ha sido interpretada como la capa terminal del Mioceno superior a continuación de Llambías (1975) (por ejemplo Lorenz, 2002; Mehl y Zárate, 2007; Visconti, 2007). En efecto, ella corta, a altitudes variadas, no solamente a las limolitas sino también varios afloramientos de zócalo y se encuentra sobre la Meseta debajo y encima de los basaltos pleistocenos. El análisis sedimentológico de las limolitas y de la unidad 2 muestra sus diferencias y permite comprender cómo se han formado los niveles.

Caracteres de las unidades de cubierta


En las limolitas (unidad 1) se interestratifican lentes de arena mediana y capas salinas. El material está cementado débilmente por la sílice. Concreciones dispuestas verticalmente son debidas a la circulación de agua en hendiduras de  retracción típicas de una facies palustre que pueden alcanzar 

varias decenas de metros (Giai y Tullio, 1998). Esta importante formación no ha sido estudiada sistemáticamente. Visconti  (2007) ha descrito varias secciones, 60 m en total, no siempre de material in situ.


La unidad 2 da la impresión de una capa única porque, cualquiera sean el sustrato y el nivel, la secuencia es similar: a) una capa de 1-2 m o más por encima de un contacto erosivo donde está modificado el sustrato desagregado (clastos y concreciones de limolitas, arena granítica, otros) mezclado con arena alóctona, b) un depósito en camadas de 0,5 a más de 2 m de espesor, arenoso con  algunas camadas de guijarros, seguido por c) una laja espesa de varios decímetros a más de un metro, arenosa y localmente conglomerádica. En su mayoría, los guijarros son intraclastos o detritos de lajas más antiguas. La disposición del material es típicamente fluvial. Bolsillos y finas capas de carbonato pulverulento mezclados a las arenas y guijarros son frecuentes y abundan en particular en la porción intermedia, en camadas, donde se puede alcanzar más del 50 % de CaCO3. La arena es una mezcla de granos grandes angulosos de origen local y de granos medianos a finos bien rodados y brillantes. Se hallan presentes detritos centimétricos de basalto y la arena puede contener hasta más del     45 % de granos de basalto y de olivina. La cementación aumenta hacia lo alto hasta formar una laja en la que el carbonato no excede generalmente el   25 %. Es sólo en los niveles más bajos a 260 m y 230 m que se alcanza un 40 % de carbonato, con una ligera alteración roja de tipo cárstico. El cemento silíceo, calcedonia u ópalo, proviene de la alteración del vidrio volcánico, de granos de cuarzo y de feldespatos potásicos. El término “calcreta”, corrientemente utilizado para estas lajas, por ejemplo por Buschiazzo et al. 

(1987); Lorenz (2002); Visconti (2007) es, por lo tanto, inapropiado (Vogt et al., 2002)


El gradiente de conjunto de la Meseta es más fuerte (0,2 %) que el del depósito fluvial suprayacente (0,1 %) porque resulta del escalonamiento de los niveles ocultados por la cubierta arenosa.

Evolución geomorfológico de la Meseta


Un contacto erosivo separa las limolitas de los depósitos suprayacentes. Contrariamente a las limolitas, éstos contienen carbonato, detritos de basalto, granos de olivina y nada de capas salinas. A 330 m de altitud en el valle del Tigre el depósito fluvial corta un afloramiento de granito, mientras que numerosos detritos de chailles proporcionados por la Formación Roca, que aflora a unos 500 m de altitud sobre el piedemonte subandino, están dispersos sobre el fondo del valle.


Cerca de El Durazno, a 380 m de altitud, un corte muestra cómo ha podido elaborarse un nivel. De la base a la cima se observa: 1) las limolitas con concreciones silícea, 2) una delgada capa palustre endurecida, 3) al menos 2 m de arena limosa en la que la proporción de arena aumenta hacia arriba, con concreciones remocionadas del sustrato, 4) un depósito de 1 m o más con clastos, gránulos, gravilla, detritos centimétricos de basalto en una matriz areno-limosa: los granos de más de 400 µm son en su 45 % granos de basaltos, la proporción de CaCO3      ˜25 %) de 1 a 1,5 m bien en camadas, areniscosa con lentes de guijarros.


De estas observaciones se puede deducir que una cuenca palustre ha sido colmada por flujos de baja energía y carga fina que remocionaban en parte del sustrato. Escurrimientos más enérgicos han aportado luego arena y grava de más lejos. Este mismo tipo de secuencia es general y muestra que varios episodios de aportes cerrados por una fuerte desecación (laja) se han sucedido, seguidos por entallamientos de 20-30 m que han creado depresiones poco profundas donde han transitado los episodios aluviales siguientes.


Se puede deducir de estas observaciones que luego del Mioceno superior: 1) la disposición regional del relieve era diferente a la actual, puesto que los detritos de basaltos, los granos de olivina y las chailles transportadas por flujos canalizados, indican una conexión con el piedemonte subandino que está ahora separado de la Meseta por la depresión del Chadileuvú. Prolongando la pendiente del nivel de     ˜400 m hasta 200 km hacia el occidente, reúne la meseta a 500-600 m de altitud, lo que restablece el perfil del piedemonte; 2) el contraste entre las limolitas de baja energía y los aluviones emplazados por escurrimientos suficientemente potentes para erodar el sustrato muestra un cambio notable de la dinámica. Los niveles escalonados son debidos a una incisión gradual entre la altitud de partida (˜400 m) y la del nivel más bajo (230 m).


Las geoformas de la Meseta son por lo tanto el resultado de procesos fluviales en conexión con el piedemonte. El gradiente del depósito (0,1 %) acuerda también con una dinámica fluvial. Las lajas han protegido los niveles de la erosión posterior.

El talud oriental y su evolución geomorfológica


La escarpa que pone en contacto la Meseta y la planicie oriental tiene un gradiente de 10 a 14º y aun 25º cuando no hay cubierta arenosa. Su continuidad sobre más de 150 km y su empinamiento son sorprendentes puesto que corta las limolitas poco cementadas. Su resistencia a la erosión podría ser explicada por la cubierta de laja. No se puede atribuir ese talud a una incisión fluvial, porque no existe traza de curso ácueo de dirección meridiana, ni a su pie ni en la planicie, ni traza de trabajo de zapa. La alternativa es, entonces, un origen tectónico.


El talud coincide con la zona de la falla de Macachín, que separa el cratón de la fosa del mismo nombre desde el Cretácico. Unos 18 km al sur de Santa Rosa, a 170 m de altitud, al oriente del talud (Santa Marta), se encuentra un depósito aluvial en el que la arena contiene 28 % de granos de basalto y la laja Terminal 45 % de CaCO3 con trazas de rubefacción, por lo tanto del mismo tipo que el del nivel de 230-220 m. Salvo que, a sólo 15 km al oriente de la Meseta, ese depósito está 50 metros más abajo.


Al oriente del talud se encuentran todavía otros niveles con los mismos caracteres, e incluyendo los granos de basalto, como al sur del valle de Hucal a 140 m. Visconti y Sbrocco (1999) describen en el límite meridional de la Meseta, en la zona de la falla de Macachín, dos afloramientos de la Formación Río Negro distantes 20 km. uno de otro a unos 100 m y 52 m de altitud respectivamente.


En esta misma zona de falla, las limolitas afloran sobre los dos flancos del valle Argentino, desde lo alto de la pendiente a 340 m hasta el fondo del valle a 150 m de altitud. A mitad de la pendiente y sobre varios metros aparece una facies palu-lacustre con numerosas concreciones de 20 a 30 cm de diámetro.. En la desembocadura del valle, 30 km más al oriente, tres sondeos han penetrado la unidad hasta 20-32 m bajo el nivel 0 sin alcanzar la base de la Formación. A 120 m de profundidad, es decir 60 m por encima del nivel 0, aparece una facies lagunar (Fabregas, 1986), Estas diferencias en altitud sólo se explican por una subsidencia tectónica hacia oriente.


Por lo tanto, el talud es una escarpa de falla, ligada directamente a la fosa de Macachín. Su frescura sugiere que es reciente, en todo caso más reciente que el nivel de 230-220 m. Más al sur, varias depresiones debajo del nivel del mar (por ejemplo laguna Blanca Grande, laguna Chasicó, 38º40’S; 63ºO) siempre no rellenas de sedimentos, sugieren también una subsidencia reciente.

Los Valles


Los Valles son casi paralelos, N70ºE a N65ºE, con excepción del más meridional (valle de Hucal: N90ºE). Se originan unos 20 a 30 km al oriente de la línea divisoria de aguas, entre 390 m al norte y 300 m al sur, y reúnen la planicie oriental entre 150 y 120 m. Están incididos en 80-100 m, y su gradiente decrece de 0,7 % cerca de las cabeceras a 0,1 % aguas abajo. Las laderas, talladas en las limolitas, son empinadas. Hay allí un solo nivel de terrazas a lo largo del talweg, constituido de limo remocionado de las limolitas. 


El origen de los Valles está muy debatido. Stappenbeck (1926) los consideró como grábenes, en vista de su rectilinearidad, al igual que Cordini (1967) a causa de su recorrido lineal y de su ancho constante. Para Herrero Ducloux (1978) serían valles de falla del Plioceno superior – Pleistoceno inferior. En efecto, el ancho notable de los Valles con relación a su longitud podría ser debido a las       características mecánicas de las limolitas, suficientemente coherentes para mantener pendientes empinadas una vez incididas, y al retroceso paralelo de las pendientes.


Malagnino (1988) ha interpretado los Valles como antiguos cursos del río Colorado, pero las gravas del Colorado provienen de los Andes, mientras que sobre la Meseta los clastos son de origen local. Los depósitos aluviales en los fondos de valle son limolitas remocionadas y la ausencia de granos de basalto sugiere que en el tiempo de su incisión la Meseta y el piedemonte subandino ya no estaban más conectados.


Los depósitos de fondo de valle han sido relacionados al Pleistoceno superior y al Holoceno (Tapia, 1935; Calmels et ai., 1996). La paleontología data del Pleistoceno superior los depósitos lacustres de Santa Rosa a 169 m de altitud (Casadío y Schulz, 1986) y la ausencia de aluviones más antiguos muestra que el entallamiento es por lo tanto reciente.


El cambio en la dinámica superficial entre Meseta y Valles se explica por las tendencias regionales. Los niveles escalonados se han formado en función del nivel de base de las fosas subsidentes de Macachín (1.300 m en el Cenozoico) y del Colorado. La edad reciente de la escarpa de falla muestra que el nivel de base ha descendido rápidamente en unos 80 a 100 metros de acuerdo con el modelado del nivel de 230-220 m, causando una fuerte incisión en la Meseta. Un centenar de kilómetros al oriente de la escarpa, una sucesión de pantanos y cursos de agua freáticos afluentes del río Salado al sur de Buenos Aires, en la prolongación de los Valles principales, indican antiguos escurrimientos hacia el oriente. Herrero Ducloux (1978) ha mostrado que los Valles más importantes reaparecen en el oriente más allá de la fosa de Macachín. Estas trazas de cursos antiguos podrían ser los testimonios de los que han depositado los aluviones sobre la Meseta. En este caso, los Valles se habrían desarrollado por incisión regresiva durante y después de la formación de la escarpa de falla.

Los ríos Chadileuvú y Colorado

La depresión del río Chadileuvú


La pendiente occidental de la Meseta limita la depresión del Chadileuvú. Al norte (36º10’S), la planicie del río Salado es unos 20 m más baja que la Meseta. La depresión del Chadileuvú se hunde cada vez más baja que la Meseta, de 60 m en Algarrobo del Águila, 100 m en Paso de los Algarrobos, y unos 160 m cerca de Chacharramendi. El gradiente es muy débil, entre 0,03 % y 0,01 %, salvo: 1) al sur de Paso de los Algarrobos es de 0,09 % durante 50 km, y 2) al sur de La Reforma, donde el curso incide el zócalo con gradiente de 0,07 %. El río Chadileuvú termina en una zona de pantanos a alrededor de 200 m de altitud. Un conjunto de lagunas (Urre Lauquen, La Dulce, La Amarga) están alineadas en una depresión de 50 km de anchura un poco por encima de los 200 m de altitud. Al sueste, el río Curacó incide un umbral de granitos y luego su gradiente aumenta de 0,08 % a 0,1 % y, finalmente, a 0,2 % antes de su confluencia con el río Colorado. Los ríos Chadileuvú y Curacó se unen solamente durante fuertes crecidas (Kühn, 1922; Bojanich, 1980), de modo que el Chadileuvú puede ser considerado como endorreico. La independencia de los dos ríos es conformada por la naturaleza diferente de su agua: salada del Chadileuvú, dulce del Curacó (Kühn, 1922). Al sur de este conjunto, el río Colorado está fuertemente incidido. Mientras que el Chadileuvú muere en una depresión y sólo fluye excepcionalmente, el Curacó, perenne y con mayor gradiente, entalla regresivamente el zócalo y se reúne al río Colorado, cuyo talweg está 100 m más bajo que el del Chadileuvú. Estas son las mejores condiciones para una captura, y se puede admitir que el río Curacó está tratando de capturar al Chadileuvú hacia el Colorado.


La depresión del Chadileuvú es una fosa tectónica. Se plantea entonces la cuestión geomorfológica: ¿forma original o derivada? La ausencia de terrazas aluviales y la extensión de zonas húmedas parece excluir la incisión. Agregado a la profundidad del zócalo, esto favorece la hipótesis de una forma original.


Un talud empinado, de 150 a 60 m de altura, bordea el piedemonte con un suelo de depósitos de pendiente, por lo esencial limolitas remocionadas; se  observa que:

· en Punta de la Barda, una lengua de basalto de 6 m de espesor (0,40 ±  0,10 MA; Melchor y Casadío, 1999) culmina a 362 m recubriendo rodados de la Formación “Gran Salitral” y es cortada por una depresión de 10 km de ancho del piedemonte, donde ella se encuentra 50 m más alta. La falla “25 de Mayo” desplaza aquí la colada. El talud es, por lo tanto, una escarpa de falla original, más reciente que los basaltos;

· la depresión es cerrada al suroeste por el talud de la más alta terraza del Colorado de 440-430 m de altitud, atribuida por Melchor y Casadío (1999) al Plioceno. La terraza está encaramada por encima de la planicie del Chadileuvú: la depresión actual no existía, pues, de lo contrario los aluviones la habrían colmado. En esta terraza hemos observado capas de evaporitas (yeso y sal) y smectita neoformada, bien cristalizada. El depósito ha tenido lugar en un medio confinado en una depresión, que está actualmente encaramada. No hay detritos de basalto, por lo que ella es anterior al Pleistoceno. Otra terraza domina a 300 m de altitud la depresión de Urre Lauquen, 100 m más abajo, que contiene el mismo tipo de rodados que la terraza;

· sondeos en la parte norte de la depresión han revelado 108 m de sedimentos finos (Tapia, 1935). Al sur, cerca del Gran Salitral y entre éste y Punta de la Barda, Melchor y Casadío (1999) han descrito 55 m de depósitos lacustres de la Formación “Gran Salitral” (Tapia, 1939), de edad no más antigua que el Mioceno(Melchor y Casadío, 1999) que se los reencuentra en el borde del Gran Salitral (altitud 255 m) representados por depósitos fluviales de 20 m de espesor. La cima de la secuencia es una capa de yeso de 1 m de espesor mezclado con arena, gravilla y smectita bien cristalizada que sería interesante comparar con los sedimentos de la alta terraza de 440 m. Melchor y Casadío (1999) a partir de sondeos vecinos, citan capas de conglomerados, pero no los han estudiado. Como los aluviones del río Chadileuvú no contienen rodados, estos conglomerados han debido ser transportados por el río Colorado y luego se han hundido a lo largo de la falla que bordea el Gran Salitral, el cual está 50 m más alto. Al sureste, un talud de 100 m de altura domina la laguna La Amarga y la separa de las terrazas del Colorado. Así las depresiones del Salitral de La Perra, Gran Salitral, Laguna La Amarga y Chadileuvú no existían cuando se formaron las terrazas del río Colorado, que ahora están encaramadas por encima          de aquéllas. Las cuencas comprendidas por las fallas que las contornean se han hundido después que la terraza de 200 m se ha emplazado y sus límites son escarpas de falla. La depresión del Chadileuvú es, por consecuencia, de origen tectónico directo, original, y de edad pleistocena.

Los caracteres hidrográficos del río ayudan a retrazar la evolución de este graben. Alrededor de Paso de los Algarrobos el fondo de valle está a menos de 300 m de altitud mientras que a 350 m sobre la pendiente de la Meseta la traza pantanosa de un curso abandonado testimonia una antigua incisión. Inmediatamente al sur de La Reforma, donde el gradiente es de    0,07 %, el valle es epigénico entre Carapacha Chica (360 m) y Cerrito Lote (380 m) en afloramientos de zócalo. Había, por lo tanto, un talweg  a más de 350 m, luego incisiones epigénicas, y el río se ha desplazado a occidente mientras que se elaboraba la pendiente en gradiente suave de la Meseta y de los afluentes menores que entallaban las limolitas dejando aflorante el zócalo. El contacto entre la ladera y la planicie está cubierto por la arena, que oculta una eventual escarpa de falla.

El desplazamiento del río sugiere un desplazamiento de la subsidencia hacia el Gran Salitral. La Meseta del Fresco (altitud 460 m) está cubierta por 50 m de rocas lacustres eocenas de menos de 60 m de espesor (Formación “El Fresco” de Melchor y Casadío, 1999). Inmediatamente al sureste de Punta de la Barda, estas rocas están a 22 m de profundidad, así pues a 280 m por encima del nivel 0. Al norte del Gran Salitral y al sur de Punta de la Barda esta formación está debajo la “Formación Gran Salitral” (Melchor y Casadío, 1999): hay, pues, un desfasaje en altitud de por lo menos 100 metros en 15 km en el interior de la “Formación El Fresco”. Todos estos hechos confirman el origen tectónico de la cuenca del Gran Salitral, como ya ha sido propuesto por varios autores (por ejemplo Cordini, 1967).

Las incisiones epigénicas muestran que el Chadileuvú ha evolucionado en función de un nivel de base que se ha hundido, dando lugar a las cuencas, ahora ocupadas por los lagos del grupo de Urre Lauquen y Gran Salitral. Los taludes de aguas abajo de las terrazas del Colorado bordean estas depresiones. Hay allí un accidente complejo cuya naturaleza demanda ser precisado, el conjunto de los hechos que indican un desplazamiento hacia el occidente de la subsidencia.

El curso y el sistema de terrazas del río Colorado


En su desembocadura de los Andes, el río Colorado talla una garganta ONO-ESE en los basaltos de la sierra de Chachahuén, de 2.7 ± 0.11 a 1.23 ± 0.17 Ma (Kay et al., 2006) sobre su lado septentrional, y de la sierra Auca Mahuida, de 1.78 ± 0,1; 1.55 ± 0,07; 1.39 ± 0.14; 0.99 ± 0.04 Ma (Kay et al., 2006) sobre su lado meridional.

           Aguas abajo de la garganta, el río Colorado ha edificado un sistema de acumulación que cerca de Colonia El Sauzal culmina a 440 m de altitud, 100 m por encima del lecho actual. La ausencia de basalto y de olivina en ese nivel más elevado indica que es más antiguo que 2 Ma y según su altitud, anterior a la incisión de la garganta. La longitud del sistema entre Colonia El Sauzal y la confluencia con el río Curacó es de al menos 200 km y su ancho de al menos 100 km entre Colonia El Sauzal y el borde occidental de la depresión del Chadileuvú. El material aluvial es uniforme, semejante a los depósitos glaciofluviales plio-pleistocenos denominados “rodados patagónicos”

          En planimetría, el sistema tiene la apariencia de un vasto abanico. Esta forma y la uniformidad del material han conducido a algunos autores a considerarlo como un cono aluvial y una formación  geológica única (Formación El Sauzal de Linares et al., 1980; Melchor y Casadío, 1999), de edad pliocena. Sin embargo, una transecta norte-sur entre 37º25’ y 38º40’ S a lo largo de 63º40’O muestra un escalonamiento de al menos cinco terrazas aluviales entre 440 m y unos 200 m con el fondo de valle actual a 190 m, es decir, en total más de 200 m de incisión. Los aluviones cubiertos con una laja tienen un espesor de unos 10 m en cada terraza (Melchor y Casadío, 1999). El sustrato es desconocido.

            Las terrazas entre 440 y 300 m dominan la depresión del Chadileuvú. La más antigua está formada en un valle del piedemonte subandino anterior a las coladas basálticas y al hundimiento tectónico de la depresión. Las terrazas se han desarrollado luego en función de la incisión de la garganta. Este sistema no puede, pues, ser atribuido a una única formación geológica.

           Una mejor comprensión de la evolución demandaría un trabajo de terreno más detallado. La dirección general  pasa progresivamente hacia el suroeste y la terraza de 100 m está en 39ºS y 64ºO. Ese cambio de dirección del río Colorado de O-E a NO-SE y la profunda incisión plantean cuestiones siempre no resueltas.

Relaciones entre el río Colorado y el río Negro

          El río Negro resulta de la confluencia de los ríos Limay y Neuquén, cerca de la ciudad de Neuquén. Trazas de un antiguo curso aparecen entre los ríos Neuquén y Colorado. Los ríos Neuquén-Negro y Colorado son casi paralelos entre 68ºO y 66º40’. Ellos se aproximan luego y al sur de la laguna La Amarga están distantes apenas en 40 km. Los separan colinas de rocas sedimentarias cretácicas a paleógenas de 350-200 m de altas y que culminan a 400 m de altitud. Están entalladas por depresiones SO-NE cuyo fondo está a 250-200 m, y ocupadas por pequeños lagos, tal vez antiguos cursos del río Negro, lo que es sugerido por otra parte por las imágenes satelitarias. La evolución de la red hidrográfica en esta región resta por ser estudiada.

           En la mayoría de las terrazas del río Colorado, aluviones de la Formación 

Río Negro existen sobre el conjunto de los rebordes suroriental y meridional de la Meseta. Esta Formación que aflora entre la Patagonia septentrional y el sur de Buenos Aires no está bien definida, puesto que no existe un estudio comparativo de los afloramientos y de las áreas de procedencia. En nuestra región ella ha sido datada de acuerdo con la paleontología por Visconti et al (1993) del Mioceno superior y es, por lo tanto, contemporánea de las limolitas. Está constituida esencialmente por arena azul-gris de origen volcánico. Visconti et al.,(1993) han estudiado seis secciones cerca de la laguna La Amarga, donde lechos guijarrosos, lentes arenosas y limo rosa con yeso y nódulos están estratificados con una facies típica de planicie aluvial. Los limos rosas tienen caracteres semejantes a las limolitas, de lo que se puede deducir que un río depositaba material de origen volcánico mientras que el viento acumulaba los limos derivados de estos depósitos sobre el piedemonte. Zabala y Freje (2001) describen al sur de nuestra región, eolianitas de la Formación Río Negro y las superficies de deflación relativas. Dos afloramientos arenosos en el límite meridional de la Meseta correspondientes a los de la laguna La Amarga, contienen granos de rocas volcánicas (Visconti y Sbrocco, 1999). La olivina está ausente, lo que sugiere que estos sedimento, como las limolitas, provienen de la región de Neuquén y han sido transportados por un paleo-río Negro, que alcanzaba al norte la laguna La Amarga. Los depósitos del Mioceno superior cerca de esta laguna, se encuentran 200 m más abajo que la alta terraza del Colorado y son, por lo tanto, una prueba suplementaria para la interpretación tectónica del límite meridional de la depresión del Chadileuvú.

Evolución del sistema río Chadileuvú -

río Curacó – río Colorado


Durante el Mioceno superior, entonces, un paleo-río Negro avanzó hacia el noreste en función de la altitud 500-400 m del piedemonte subandino, comprendiendo las áreas del Gran Salitral y de la laguna La Amarga. Más tarde se ha desplazado hacia el suroeste y ha sido reemplazado por el río Colorado durante el Plioceno. Los depósitos más antiguos del Colorado se encuentran a  440 m y el río ha entallado progresivamente su valle edificando su conjunto de terrazas y desplazándose hacia el sur. Los basaltos de la sierra de Chachahuén y Auca Mahuida, incididos por la garganta del Colorado, son de edad pleistocena, al igual que las terrazas de aguas abajo de la garganta. El escurrimiento hacia el sur se ha detenido luego del emplazamiento de la terraza inferior y el Colorado no se ha reunido al río Negro. La dirección hacia el oriente, groseramente paralela a la del río Negro ha estado guiada probablemente por la extensión hacia el occidente  de la fosa del Colorado (Calmels y Casadío, 2004).


Por otra parte, la depresión tectónica del Chadileuvú es particularmente neta al sur (Gran Salitral) y al sureste (lagunas Urre Lauquen, La Amarga), donde ella está dominada por la terraza pleistocena de 300 m del  río Colorado. Esto indica una subsidencia más reciente que los basaltos de la Punta de la Barda (0,4 Ma), desplazados tectónicamente. El hundimiento de la depresión ha guiado la red del bajo río Atuel-río Chadileuvú. En su salida de la montaña, el Atuel ha edificado primeramente un cono aluvial hacia el oriente (Bojanich, 1980), y luego ha desplazado su curso hacia el sureste, probablemente por causa de la formación de la depresión.


El río Curacó ha evolucionado regresivamente a partir del río Colorado, incidiendo una garganta epigénica rocosa (Carbalo y Sbrocco, 19993); tiende a capturar el Chadileuvú en el sector de Urre Lauquen señalando una etapa suplementaria en la evolución de un sistema de drenaje submeridiano desarrollado luego de la desviación del río Atuel.

Discusión


Las formas actuales del relieve regional son, por lo tanto, debidas a la fractura Pleistocena norte-sur del piedemonte subandino mioceno del cual la Meseta es un testimonio, al sur, con la sierra de Lihué Calel (589 m) emergiendo en inselberg. La fractura ha dado origen a la depresión del Chadileuvú. La escarpa de falla que separa la Meseta de la Pampa Deprimida, de edad pleistocena superior, es debida a una actividad acelerada de la zona de falla de Macachín, que ha afectado el nivel de base y, por consecuencia, dado origen a los Valles. En el sur, el río Colorado ha entallado su lecho desplazándose hacia el suroeste y ha formado un conjunto de terrazas aluviales escalonadas.


Tres series de problemas merecen discusión:

1. El reemplazo de los aluviones del paleo-río Negro por los del río Colorado. En esta parte de los Andes, cuya evolución está poco conocida, el contraste entre la sedimentación fina de las limolitas y los guijarros del río Colorado puede ser explicado ya sea por movimientos tectónicos diferenciales, estando los sedimentos groseros puestos en relación con el ascenso plioceno, o bien por cambios climáticos. El río Colorado sólo ha podido transportar una tal cantidad de material luego que su cuenca se extendió y el gradiente  creció, lo que implica un ascenso suficiente de la cadena montañosa. Por otra parte, sólo la formación de glaciares puede explicar el volumen de agua y de carga aluvial. En Patagonia, las glaciaciones más antiguas son datadas de entre 7 y 5 Ma. La Gran Glaciación Patagoniana tuvo lugar entre  1,17 y1,02 Ma, y 14 a 16 acontecimientos fríos han seguido hasta el Último Máximo Glaciario (Rabasa et 

al., 2005).Todo esto concuerda bien con la edad propuesta para las terrazas del río Colorado. Sin embargo, se ignora cómo han evolucionado durante este período, el ascenso y la cubierta glaciaria en esta parte de los Andes.

2. La inserción en el marco morfotectónico regional. La sucesión planicie del río Chadileuvú-Meseta-escarpa oriental aparece ligada estrechamente a la actividad tectónica pleistocena. Las líneas mayores del relieve están orientadas norte-sur y sugieren una prolongación atenuada del estilo morfotectónico de las Sierras Pampeanas. Siguiendo a Biseglia (1979)

citado por Melchor y Casadío (1999), el estilo tectónico de la zona del Chadileuvú es compatible con un régimen en extensión. Reuther y Moser (2008) han medido un stress horizontal ONO-ESE en ese sector, como en la zona de las Sierras Pampeanas. Dos diferencias mayores, sin embargo, deben ser señaladas:

- en la región de estudio, el relieve es de edad pleistocena, más tardío que las Sierras Pampeanas y las depresiones lindantes, activas desde el Mioceno superior (Jordan y Allmendinger, 1986; Jordan et al., 1988);

- el efecto tectónico reciente sólo aparece en el relieve para la depresión del Chadileuvú y la escarpa oriental, mientras que la Meseta no resulta de un ascenso neógeno o pleistoceno. Esto se funda sobre hechos geomorfológicos: 1) si se extrapola hacia el oriente el perfil del piedemonte, encuentra exactamente la Meseta; 2) todos los niveles escalonados de la Meseta tienen el mismo gradiente de 0,1 %; 3) la continuidad entre las dos unidades de relieve es demostrada por el origen andino del material sedimentario de los niveles de la Meseta.


Estas particularidades del relieve coinciden con una zona intermedia de gradiente de la subducción de la placa de Nazca bajo la placa continental sudamericana: subhorizontal al norte de 33ºS (Jordan et al., 1988), normal al sur de 38ºS (Jordan et al., 1988; Peacock et al., 1994; Ramos et al,. 2002; Costa et al., 2006).


Se nota paralelamente un cambio de los caracteres tanto geológicos como geomorfológicos desde el norte hacia el sur: 1) el estilo geotectónico septentrional está ligado a un adelgazamiento activo y a una deformación que se extiende hasta 1.000 km de los límites de la placa, con fallas inversas. Este estilo se atenúa hacia el sur y desaparece al sur de 39ºS (Ramos, 1999) y 2) con el tiempo, el ascenso de las Sierras Pampeanas se ha desviado gradualmente hacia el sur atenuándose (Ramos, 1999; Ramos et al., 2002). En la región de estudio, estas tendencias continúan, pero son menos marcadas y sin ascenso (ver Wortel, 1984). Este gradiente norte-sur, ¿puede estar ligado a la evolución del gradiente de la subducción? La depresión del Chadieuvú, a aproximadamente unos 500 km al oriente de la subducción de la placa de Nazca, podría ser una cuenca de antepaís originándose sin ascenso del zócalo. Investigaciones geofísicas por Chernicoff y Zappettini (2004) han mostrado que las estructuras submeridianas terminan al sur de 39ºS. Estas estructuras han conducido a un drenaje norte-sur luego que el río Atuel ha sido guiado hacia la depresión del Chadileuvú, esencialmente endorreica. El sistema del río Colorado está orientado oeste-este, pero ha migrado progresivamente hacia el sur, por causas siempre desconocidas, antes que la depresión del Chadileuvú se hubo formado. La incisión del río Colorado ha podido ser favorecida por el hundimiento del nivel de base, inducido por la subsidencia de la fosa del río Colorado sobre la plataforma continental (Introcaso, 2003) durante las regresiones glacioeustáticas. La captura en curso del río Chadileuvú por el río Colorado por intermedio del río Curacó, es una consecuencia de esta incisión.

3. Problemas de cronología y de medio climático


La cuestión de la edad de los niveles escalonados y de su cubierta aluvial, deben ser planteadas. Hemos mostrado que canales en dirección oriental han aportado sedimentos que contienen detritos de basalto olivínico por encima de las limolitas en el momento en el cual la Meseta formaba parte del piedemonte subandino y correspondía a una modificación en la dinámica de la superficie. Las limolitas, productos de la deflación de depósitos de un paleosistema hidrográfico, han sido depositadas sobre el piedemonte y han sido remocionadas por un escurrimiento de baja energía, mientras que los aluviones cuspidales sugieren escurrimientos más potentes capaces de remocionar cantos rodados. El material grosero proviene de la fragmentación del sustrato rocoso. La paleontología muestra un clima volviéndose árido y frío hacia el final del Mioceno (Verzi et al., 1991), explicable por el ascenso de la cadena andina transversal a los vientos del este y también por la primera glaciación patagónica. La fuerte actividad eólica concuerda bien con este contexto climático.


Los basaltos pleistocenos ayudan a datar la depresión tectónica del Chadileuvú. Los de Punta de la Barda, de 0,40 ± 0,10 Ma, han fluido sobre la Meseta a unos 400 m de altitud, la misma que la de la Meseta. Evidentemente la depresión no existía, y como ellos han sido desplazados unos 50 m por la falla 25 del Mayo, ésta ha funcionado después de 0,40 Ma. La Meseta ha sido cortada en sus raíces durante una época reciente del Pleistoceno, puesto que se encuentran detritos de basalto en el nivel de 230 m. Su cubierta aluvial escalonada entre 400 y 230 m de altitud ha sido depositada entre las primeras coladas de basaltos y la formación de la depresión, sin que el intervalo de tiempo pueda ser definido más precisamente.


Esto corresponde al período de las glaciaciones de Patagonia y, por lo tanto, de un fuerte enfriamiento en toda la región. Algunos de los cortes en la cubierta de la Meseta y sus vecindades, muestran formas de crioturbación. La relación estrecha entre polvos calcáreos y crioturbaciones se observa en Argentina desde la Patagonia meridional (Corte, 1966) hasta la Precordillera de Mendoza (Vogt y Corte, 1996). Cerca de Puerto Madryn estos polvos han sido datados por radiocarbono en 27.200 ± 600; 24.300 ± 950; 22.700 ± 500 AP (Corte y Beltramone, 1964). Este cambio drástico de clima explica el cambio en los caracteres de los sedimentos entre las limolitas y los aluviones de cobertura. Cada nivel está cubierto por una laja, fragmentada durante la fase fría siguiente, produciendo los clastos de laja de los depósitos más recientes. Una vez cortada de sus raíces,  la Meseta no evolucionó más y puede considerarse como un relieve fijo con, en detalle, una serie de inversiones de relieve. Los Valles se han incidido durante la reciente acentuación de la actividad de la “falla de Macachín”.

Conclusión

En esta región de contacto entre los escudos brasileño y patagónico e intermedia entre el segmento de subducción de débil gradiente de la placa de Nazca al norte y la de gradiente normal al sur, las geoformas muestran caracteres particulares, diferentes del estilo de las Sierras Pampeanas y de Patagonia.


Una vez comparadas geoformas y sedimentos, se pueden extraer las conclusiones siguientes:

1. La larga emersión parece haber modelado un relieve desigual, ulteriormente sellado y suavizado por la acumulación de las limolitas miocenas sobre un amplio piedemonte en relación con el ascenso de los Andes. Durante el Plioceno y el Pleistoceno, flujos de origen subandino han elaborado niveles escalonados semejantes a los de las mesetas patagónicas. La serie de niveles con suave gradiente sugiere un hundimiento del nivel de base ligado a una lenta subsidencia al oriente.

2. La depresión del Chadileuvú es de edad pleistocena, más reciente que los grábenes asociados a las Sierras Pampeana, que han sido activos desde el Mioceno superior, si no antes. Esto podría ser una cuenca de antepaís incipiente.

3. El contacto Meseta-Pampa Deprimida es una escarpa detalla de más de 100 m. Los indicios geomorfológicos lo sitúan en el Pleistoceno reciente. Los Valles, cuyos fondos de valle contienen depósitos del Pleistoceno superior, han evolucionado en función del nivel de base de la planicie por incisión regresiva.


Así pues, una subsidencia lenta ha sido seguida durante el Pleistoceno reciente por una fase de activación rápida de las principales fallas meridianas, conduciendo a la diferenciación del relieve actual. De ello resultó un cambio completo de la red hidrográfica. En la depresión del Chadileuvú un drenaje meridiano ha reemplazado el drenaje oeste-este activo al menos hasta el final del Pleistoceno medio, y cortado su conexión con el piedemonte. Por lo tanto, podemos observar un estilo geomorfológico cuyos principales elementos están orientados norte-sur, como el estilo de las Sierras Pampeanas, pero con las diferencias siguientes: 1) una edad pleistocena, por  tanto más reciente, para las geoformas; 2) una energía del relieve más débil, menos de 200 m; 3) una actividad tectónica limitada a la subsidencia, sin ascenso del zócalo correspondiente.


La evolución de la red hidrográfica en el contacto con el escudo patagónico ha sido compleja. Durante el Mioceno, un paleo-río Negro fluía desde los Andes hasta reunirse con la laguna La Amarga. Durante el Plioceno superior, el río Colorado entró en la región fluyendo de oeste a este, mientras que el río Negro se desplazaba hacia el sur en un momento indeterminado. La incisión del río Colorado ha provocado la progresiva captura en curso del río Chadileuvú por el río Curacó. Los cambios climáticos han tenido un impacto secundario, que explica las diferencias en los caracteres sedimentarios de la secuencia.


Podemos estar casi seguros de la manera en la cual ha evolucionado el relieve en conjunto, pero numerosas cuestiones permanecen sin respuesta. Las relaciones entre los sistemas fluviales de los ríos Negro y Colorado son a esclarecer. Las terrazas del río Colorado demandan una investigación sedimentaria y cronológica. En particular, el estilo geoestructural de esta parte de antepaís andino debería ser estudiada con medios adecuados. El estilo de las Sierras Pampeanas, ¿está migrando hacia el sur? ¿Esto implicaría una evolución de la dinámica de subducción? Este análisis geomorfológico quizá aporta algunas ideas.
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LA GRAN NOTICIA

Este chistoso cuento pertenece al limeño 

Ricardo Palma

A un viejo que pasaba por la calle

una niña bonita y de gracioso talle

detuvo del faldón de la levita

diciéndole: - Señor, por vida suya

quiero que usted me instruya

de las nuevas que aquí me participa

una tía que tengo en Arequipa.-

Y sin más riquilorio

alargaba una carta al vejestorio.

Cabalgó el buen señor sobre los ojos

un grave par de anteojos: 

el sobre contempló, rompió la oblea,

la arenilla quitó de los borrones,

examinó la firma, linda o fea,

y se extasió media hora en los renglones.

Ya de aguardar cansada

-¿Qué me dicen, señor? – dijo la bella;

Y el viejo echó a llorar diciendo: - ¡Nada!

Has nacido, infeliz, con mala estrella.

Asustada la joven del acceso

de llanto del anciano,

le preguntó: -¿Quizás murió mi hermano?

Y el viejo respondió: -¡Ay! es peor que eso…

-¿Está enferma mi madre? – Todavía

Es peor cosa, hija mía.

¡No puedes resistir  esta desgracia!

¡Yo, viejo y todo, me volviera loco!...

· ¿Qué ha sucedido, pues, por santa Engracia?

· - ¡Que tú no sabes leer… ni yo tampoco.

-----ooooo-----

FRASES

“Lo pequeño oportuno, es grande”

ooooo

“A la tierra novata con amarla, hay que comprenderla”
ooooo
“Sólo los peces muertos nadan con la corriente”
ooooo
“Antes de pedir dinero prestado a un amigo, piensa qué necesitas, si el dinero o el amigo”

ooooo

“Los títulos no achican orejas”

ooooo

¿?

· ¿Usted se llama Teo?

· Sí, Teo y Doro.

· ¡Ah, se llama Teodoro…

· No, Doroteo.

-----ooooo-----

LAS  PUNAS

Silencio y soledad... Nada se mueve

apenas, a lo lejos, en hilera,

las vicuñas con rápida carrera

pasan, a modo de una sombra leve.

¿Quién a medir esa extensión se atreve?

sólo la desplegada cordillera,

que se encorva después, a la manera

de un colosal paréntesis de nieve.

Vano será que busque la mirada

alegría de vívidos colores,

en la tristeza de la puna helada;

Sin mariposas, pájaros ni flores

es una inmensidad deshabitada,
como si fuera un alma sin amores...

José Santos Chocano

-----ooooo-----

De CICERÓN: La primera ley de la amistad es pedir de  los amigos cosas honradas y hacer cosas honradas por los amigos.

ooooo

De LUIS VIVES. No esperes que tu amigo venga a descubrirte su necesidad; ayúdale antes.

ooooo

De LORD BYRON: El mejor profeta del futuro, es el pasado.

ooooo

De JEAN JAQUES ROUSSEAU: Hay un libro abierto siempre para todos los ojos: LA NATURALEZA.

ooooo
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