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El  estudio  de  sistemas  fluviales mediante  el  análisis  de  testigos  sedimentarios 

supone  una  oportunidad  singular  para  comprender  los  patrones  espaciales  y 

temporales  que  rigen  la  dinámica  de  la  agradación  fluvial  bajo  la  influencia  de 

diferentes  fuerzas  motrices,  como  son  la  variabilidad  climática  o  las  actividades 

humanas. Los abanicos aluviales y deltas de los principales valles alpinos de modelado 

glaciar  son  importantes  cubetas  sedimentarias  (Hinderer,  2001),  que  proporcionan 

registros  sedimentarios  de  alta  resolución  por  ser  entornos  relativamente  estables 

(Schulte et al., 2008, 2009a). 

Este  trabajo  se  centra  en  el  análisis  de  la  dinámica  sedimentaria  de  llanuras 

deltaicas en  los Alpes Berneses. En el  valle del bajo Hasli  se ha  aplicado un  análisis 

multi‐proxy que incidió principalmente en el estudio de la dinámica fluvial del pasado, 

concretamente  en  los  últimos  2500  años,  lo  que  posibilitó  el  análisis  de  las 

interacciones del sistema fluvial con la variabilidad climática y con los cambios de usos 

del suelo. Los análisis realizados incluyen un estudio cronoestratigráfico y geoquímico 

de  testigos  sedimentarios.  Con  respecto  a  la  modelización  de  la  agradación 

sedimentaria y  la estimación de  la erosión del suelo y el transporte de materiales en 

cuencas tributarias de pequeña dimensión, se ha incorporado en el presente estudio la 

cuenca del río Lütschine. 

Los registros geoquímicos del delta del río Aare permiten  identificar dos grupos 

de elementos principales, uno que engloba el OC y metales como el Cu, Zn y Pb, que se 

asocian con los horizontes orgánicos, y otro donde se agrupan los elementos químicos 

de materiales asociados a minerales de aluminosilicatos. Se ha identificado una posible 

respuesta  de  la  dinámica  fluvial  a  la  variabilidad  climática:  se  distinguen  periodos 

marcados por un aumento del aporte sedimentario, asociados a fases climáticas frías; 

así  como  la mayor  incidencia  de  formación  de  suelos  ricos  en materia  orgánica  en 

periodos cálidos. La realización de un índice de concentración de metales ha permitido 

encontrar evidencias que podrían indicar fases de actividad minera durante el Periodo 

Romano y la Edad Media Temprana, así como un incremento generalizado en la Época 

Moderna. 

La  modelización  de  la  agradación  en  las  llanuras  deltaicas  del  Aare  y  del 

Lütschine ha mostrado que existe una relación directa entre las diferencias en las tasas 

de sedimentación de cada testigo sedimentario y el ambiente sedimentario en el que 
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se inscribe cada uno de ellos. Esta diferenciación se explica por la cercanía al canal y la 

interacción entre  los  canales  y  las  llanuras  aluviales; por  la  capacidad de  transporte 

fluvial  (responsable  de  un  gradiente  granodecreciente  entre  el  ápice  y  las  áreas 

distales  del  delta);  por  los  aportes  laterales  de  afluentes  (conos  aluviales,  flujos  de 

derrubios)  y/o  por  los  cambios  del  aporte  de  materiales  de  la  cuenca  según  las 

condiciones  ambientales.  Las  tasas  de  sedimentación  se  asocian  a  ambientes 

sedimentarios específicos: las depresiones interdistributarias se caracterizan por tener 

tasas de sedimentación más bajas, mientras que en las áreas proximales del delta o las 

más cercanas al canal se registran tasas elevadas. 

El análisis del volumen de material depositado y su distribución temporal en  los 

deltas del Aare y del Lütschine indica la inexistencia de un incremento significativo de 

los sedimentos acumulados en los últimos 1000 años, periodo marcado por una fuerte 

intervención  humana.  Se  estima  que  el  principal  motivo  es  la  eficiente  gestión 

hidrológica desarrollada por las comunidades locales, que han conseguido, a partir de 

medidas de mitigación estructurales  (levées), que  la mayor parte de  los  sedimentos 

transportados por  los ríos Aare y Lütschine sea transferida directamente hacia el  lago 

Brienz.  Estudios  recientes  confirman  esta  teoría,  indicando  mayores  tasas  de 

sedimentación en las áreas subacuáticas (Anselmetti et al., 2007) y la progradación de 

ambos deltas (Schulte et al., 2009a). 

Se  ha  efectuado  un  primer  avance  para  intentar  cuantificar  la  erosión  y  el 

transporte fluvial, mediante el modelo RUSLE y WaTEM/SEDEM, en cuencas tributarias 

de  las  llanuras deltaicas del Aare y del Lütschine. Los resultados obtenidos muestran 

algunas  incoherencias en relación a  la realidad geomorfológica, ya que son  incapaces 

de explicar la elevada variabilidad de los procesos erosivos y de transporte en entornos 

alpinos. Sin embargo, los datos obtenidos evalúan la aplicabilidad del modelo RUSLE en 

ámbitos  alpinos,  así  como el  análisis de  la  influencia del  coeficiente de erosión  y  la 

importancia de los diferentes usos del suelo en la erosión potencial del suelo. 

Los  resultados  de  la  presente  tesis  contribuyen  no  sólo  al  conocimiento  de  la 

dinámica fluvial y de la evolución de los deltas en los Alpes durante el Holoceno tardío, 

sino también a mostrar  las potencialidades,  límites e  incertidumbres del análisis de  la 

dinámica sedimentaria en sistemas fluviales alpinos. 
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The  study  of  fluvial  systems  by means  of  sediment  cores  is  one  of  the most 

interesting  approaches  to  understand  the  spatial  and  temporal  pattern  of  river 

dynamics under the influence of different driving forces such as climate variability and 

human activities. Alluvial  fans and deltas  from mountain environments  influenced by 

Pleistocene  glacier modeling  are major  sediment  sinks  (Hinderer,  2001).  They  also 

provide a unique opportunity to study the dynamics of fluvial aggradation (Schulte et 

al., 2008, 2009a), because of the existence of high‐resolution sedimentary records that 

result from relatively stable sedimentation environments.  

This work  focuses on  the analysis of  the  sedimentary dynamics of delta plains 

from  the  Bernese  Alps.  In  the  lower  Hasli  valley  a multi‐proxy  paleoenvironmental 

analysis of fluvial and alluvial sediments was conducted, allowing the reconstruction of 

the  interactions  of  climate  variability  in  river  systems  and  changes  in  land  use.  The 

research  combines  stratigraphical and  geochemical analysis of  sediment  cores. With 

regard  to  modeling  of  sediment  aggradation  and  estimation  of  soil  erosion  and 

transport  in  tributary watersheds of delta plains, data  from  the Lütschine catchment 

was integrated.  

The  results  of  the  geochemical  analysis  from  the  Aare  delta  plain  sediments 

showed two main tendencies of agradation during the past 2500 years, the  first that 

encompasses the OC and metal anomalies such as Cu, Zn and Pb associated with the 

organic  horizons  and  a  second  trend where  chemical  elements  like  Si,  Al  or  Ti  are 

associated with aluminosilicate minerals. Trends in fluvial aggradation were related to 

environmental changes: periods of increased sediment agradation are associated with 

cold  climatic  phases,  whereas  organic  rich  soil  formation  occurred  during  warmer 

periods. The performance of a metal anomaly index provided evidences for phases of 

mining  activity  during  the  Roman  Period  and  the  Early Middle  Ages,  as  well  as  a 

general increase of metal concentration during the Modern Era.  

The modeling of aggradation  in  the Aare and Lütschine delta plains has shown 

that  there  is a direct  relationship between sedimentation  rates at  the core sites and 

the surrounding fluvial environment. This differentiation is explained by: the existence 

of nearby channels and  interaction between channels and floodplains basins; by river 

transport  capacity  (responsible  for  an upward  grain  size  gradient between  the  apex 

and distal parts of the delta); the tributary sediment contribution such as alluvial fans, 
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debris  flows  and  avalanches;  and  the  discharge  and  sediment  supply  controlled  by 

environmental or climatic changes.  

The volume and temporal distribution of aggradation in delta plains indicates the 

absence of a significant  increase of accumulation during  the  last 1000 years, despite 

strong human  intervention. The main reason for the slight decrease of sedimentation 

may be due to an efficient water management by local communities, that were able to 

implement structural mitigation measures in river channels (embankment) that bypass 

the majority  of  transported  sediments  towards  Lake  Brienz.  Recent  studies  confirm 

this  hypothesis,  indicating  higher  sedimentation  rates  in  the  subaqueous  portion  of 

both deltas  (Anselmetti et al., 2007) and progradation of delta  lobes  (Schulte et al., 

2009a).  

A first approach was made in the quantification of erosion and river transport in 

tributary watersheds of the Aare and Lütschine delta plains. The results indicate some 

inconsistencies in relation to the geomorphological landforms, since they are unable to 

explain  the  high  variability  of  erosion  and  transport  in  alpine  sedimentary 

environments. However, the data obtained evaluate the applicability of RUSLE model 

in mountain  regions  and  allowed  the  analysis  of  erosion  coefficient  and  land  use 

importance on the estimation of potential soil erosion.  

The results of this thesis contribute not only to the knowledge of river dynamics 

and  evolution  of  alpine  deltas  during  the  late  Holocene,  but  also  demonstrate  the 

potentials,  limitations  and  uncertainties  of  methodologies  for  the  study  of  alpine 

aggradation and fluvial dynamics. 
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1.1 Introducción 

La  dinámica  fluvial  en  áreas  de montaña  está  determinada  en  gran  parte  por 

diversos  agentes  naturales  (Schulte  et  al.,  2009a)  entre  los  cuales  la  variabilidad 

climática  es  uno  de  los más  importantes.  La  respuesta  de  los  sistemas  fluviales  de 

montaña a esta variabilidad es relativamente rápida, lo que indica que las regiones de 

montaña  son particularmente  sensibles  a  los  cambios  ambientales.  La  influencia del 

clima en  los sistemas  fluviales se refleja por ejemplo en cambios en  la  frecuencia de 

eventos de  inundación o en modificaciones del  flujo sedimentario. Los cambios en  la 

cubierta vegetal o en los usos del suelo también repercuten en la dinámica fluvial y se 

asocian  en  la  actualidad  a  un  aumento  de  la  presión  antrópica  en  los  sistemas 

naturales. 

Durante los últimos milenios el hombre ha modificado la dinámica natural de los 

sistemas fluviales del continente Europeo (Dollar, 2004). El aumento progresivo de  la 

ocupación humana ha causado la necesidad de la ocupación de espacios cada vez más 

amplios  del  territorio,  produciendo  de  este modo  una  degradación  de  los  espacios 

naturales y un aumento de  la exposición a  los  riesgos naturales  (Beniston, 2007). En 

Europa  una  de  las  áreas  de montaña más  afectada  por  esta  ocupación  ha  sido  la 

cordillera  de  los  Alpes,  principalmente  los  fondos  de  valle  alpinos  (EEA,  2010).  El 

hombre siempre ha luchado para adaptarse a estos espacios, con el fin de permitir una 

mejor habitabilidad o productividad agrícola.  Los  impactos en  los  fondos de valle  se 

deben  no  solamente  a  su  ocupación  intensiva,  emprendida  de  forma  significativa  y 

continuada  a  partir  del  Periodo  Medieval  (Vischer,  1989),  sino  también  a  la 

interconectividad entre cambios de usos del suelo y dinámica fluvial (Allan, 2004). Por 

todo  ello,  uno  de  los  retos  principales,  aunque  difícilmente  alcanzable,  consiste  en 

conocer  las  repercusiones e  impactos directos e  indirectos asociados a  la ocupación 

humana,  así  como  las medidas  favorecedoras  de  un  funcionamiento  adecuado  del 

sistema fluvial (Uehlinger et al., 2009). 

El  estudio  del  funcionamiento  de  los  sistemas  fluviales  y  la  explicación  de  los 

fenómenos  de  acumulación  y  erosión  se  basan  en  el  análisis  del mayor  numero  de 

parámetros posibles, responsables de definir las entradas y salidas de flujos, material y 

energía. La erosión,  transporte y acumulación de sedimentos  fluviales dependen por 

un  lado de variables externas  (p.e. clima e  impactos humanos) y por otro  lado de  la 
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configuración interna del sistema (Houben et al., 2006). Con un conjunto de variables 

tan diversas,  como  la  configuración  litológica de  la  cuenca,  la pendiente, diferentes 

tasas  de  erosión  del  suelo,  diferentes  procesos  de  transporte  y  acumulación  de 

sedimentos, aumento y retroceso de la extensión glaciar, etc. es conveniente el uso de 

un  enfoque  interdisciplinar,  aplicando  diferentes  metodologías  que  abarquen  la 

dinámica  actual  (obtenida  principalmente  por  datos  instrumentales)  y  la  dinámica 

pasada (inferida a partir de proxies). 

En  este  trabajo  se  ha  aplicado  un  análisis  multi‐proxy  que  se  ha  centrado 

principalmente  en  la  dinámica  fluvial  del  pasado,  posibilitando  así  el  estudio  de  las 

interacciones del sistema fluvial con la variabilidad climática o con los cambios de usos 

del  suelo.  El  enfoque  del  presente  trabajo  propone  herramientas  para  la  posible 

evaluación  del  impacto  humano,  la  mitigación  de  riesgos  naturales  y  la  gestión 

hidrológica (Dollar, 2004). Se considera también que los resultados generados pueden 

aportar  información que sirva como  input data para gestionar  la zona de  inundación 

de forma más precisa. 

El área de estudio se encuentra en la región de los Alpes Berneses, situada en el 

sector oeste de la Cordillera Alpina. Se han analizado la cuenca superior del río Aare y 

la cuenca del río Lütschine. Este trabajo se centra en el estudio de la dinámica pasada a 

partir  de  testigos  sedimentarios  fluviales.  A  pesar  de  la  existencia  de  posibles 

discontinuidades en las secuencias de agradación fluvial, estos registros sedimentarios 

pueden aportar  información continua sobre cambios ambientales terrestres, tanto en 

el  régimen  hidrológico,  como  en  los  usos  del  suelo  (Schulte  et  al.,  2008).  Los 

principales  métodos  utilizados  comprenden  un  estudio  litoestratigráfico  de 

sedimentos,  un  análisis  cronoestratigráfico  de  testigos  sedimentarios,  un  análisis 

geoquímico de  sedimentos  fluviales, una modelización del volumen de  sedimentos y 

una  estimación  de  la  producción  y  transporte  de  sedimentos  a  partir  de  una 

modelización basada en variables físicas que influyen en el funcionamiento del sistema 

fluvial.  

La ubicación y elección del área estudiada se relaciona con el ámbito de estudio 

del grupo de  investigación Fluvalps, que se centra principalmente en el análisis de  la 

variabilidad paleoambiental en sistemas fluviales alpinos, concretamente en  los Alpes 

Berneses.  La  elección  del  área  de  estudio  se  justifica  también  por  la  existencia  de 
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excelentes  registros  sedimentarios,  la  abundancia  de  fuentes  de  información  y  de 

estudios previos realizados en temáticas relacionadas con procesos sedimentarios en 

deltas  y  lagos  alpinos  (Sturm  y Matter,  1978; Adams  et al.,  2001; Anselmetti  et al., 

2007;  Stewart  et  al.,  2011)  y  por  tratarse  de  un  área  con  una  dinámica  particular, 

influida  por  procesos  glaciares  y  periglaciares, marcada  por  una  ocupación  humana 

intensiva. Estas características proporcionan en un principio una oportunidad única de 

estudiar  la  dinámica  de  los  procesos  fluviales  alpinos,  entender  su  evolución  y  la 

influencia de la variabilidad climática y del hombre.  

 

1.2 Objetivos 

El  presente  trabajo  pretende  estudiar  la  dinámica  fluvial  de  cuencas  alpinas  a 

partir de análisis sedimentológicos y de la modelización de la agradación sedimentaria 

en  fondos  de  valle.  Se  pretende  identificar  la  respuesta  del  sistema  fluvial  a  la 

variabilidad climática y a los cambios introducidos por el hombre durante el Holoceno 

tardío,  concretamente  durante  los  últimos  2500  años.  El  análisis  se  centrará  en  la 

comprensión del modo de funcionamiento de cuencas alpinas a partir del estudio de 

los cambios en  la dinámica fluvial y de  la agradación de sedimentos. El reto principal 

enlaza  así  con  un  análisis  de  la  influencia  del  clima  en  la  dinámica  fluvial,  de  la 

importancia  de  las  intervenciones  antrópicas  en  áreas  de  alta  montaña  y  el 

conocimiento de la dinámica sedimentaria en llanuras deltaicas alpinas. 

Uno de  los objetivos principales de este trabajo consiste en  la  identificación de 

las tendencias de la dinámica sedimentaria que se han producido como respuesta a la 

variabilidad climática en los últimos 2500 años. Estas tendencias se pueden identificar, 

por  ejemplo,  en  cambios  en  la  procedencia  de  los  materiales,  diferencias  en  la 

granulometría, formación de turba o de suelos con alto contenido en materia orgánica 

y en cambios en la frecuencia de niveles de inundación. Los análisis realizados se basan 

por  un  lado  en  la  caracterización  litoestratigráfica,  geoquímica  y  geocronológica  de 

testigos sedimentarios y por otro en la correlación de proxies sedimentarios con series 

de proxies paleoclimáticos de referencia. 

Otro  de  los  objetivos  se  relaciona  con  la  cuantificación  de  los  sedimentos 

acumulados en  las  llanuras deltaicas del Aare y del Lütschine. Se pretende calcular el 

volumen  de  sedimentos  acumulados  en  los  últimos  2500  años  e  identificar  las 
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diferencias  de  agradación  en  ambientes  sedimentarios  como  las  depresiones 

interdistributarias,  levées  y  canales.  Para  alcanzar  este  objetivo  se  realiza  una 

modelización geoestadística de  testigos  sedimentarios y una  caracterización espacial 

de las tasas de sedimentación en las llanuras deltaicas. 

El  análisis  del  aporte  sedimentario  de  los  tributarios  laterales  a  las  llanuras 

deltaicas tiene gran importancia a la hora de diferenciar la contribución de cada sector 

de la cuenca a la agradación en la llanura deltaica. Se pretende cuantificar este aporte 

sedimentario mediante el uso de una metodología de análisis geoespacial y verificar la 

aplicabilidad  de  un modelo  de  erosión  y  transporte  de  sedimentos  desarrollado  en 

regiones  con  poca  pendiente  (Bélgica,  Países  Bajos  y  República  Checa)  en  áreas  de 

montaña, donde el  relieve y el grado de  complejidad geológica y geomorfológica es 

mucho más elevado. 

 

1.3 Estructura de la tesis 

Considerando  los  objetivos  descritos,  se  integran  el  estudio  de  testigos 

sedimentarios con análisis de laboratorio y modelización geoestadística y geoespacial. 

Los análisis realizados  incluyen un estudio pormenorizado de  los sedimentos fluviales 

en  los  fondos de  valle.  Su ejecución está basado en el estudio de  las  características 

geoquímicas  y  litológicas  de  sondeos  en  profundidad  realizados  en  las  llanuras 

deltaicas  del  área  de  estudio.  Se  realiza  una  diferenciación  de  los  horizontes 

estratigráficos  identificados  y  se  comparan  los  resultados  obtenidos  con  variables 

externas,  como  el  clima  o  los  usos  del  suelo,  con  el  fin  de  entender  cuáles  son  las 

influencias de estas variables en los cambios identificados. 

Los  análisis  cronoestratigráficos  se  realizan  mediante  dataciones  por 

radiocarbono  (14C),  obtenidas  a  partir  de  muestras  ricas  en  materia  orgánica.  Las 

dataciones  sirven  de  base  para  la  identificación  e  interpretación  de  las  fases  de 

sedimentación y también aportan un conocimiento sobre las dinámicas y cambios del 

sistema fluvial. 

Se  realiza  también  un  estudio  de  la  agradación  en  las  cuencas  anteriormente 

mencionadas,  englobando  todos  los  testigos  sedimentarios  obtenidos  en  ambas 

llanuras  deltaicas.  Este  análisis  se  centra  en  la  modelización  del  volumen  de 

sedimentos  acumulados  en  los  últimos  2500  años  a  partir  de  estimaciones 
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geoestadísticas.  La  Figura  1.1  muestra  el  concepto  del  modelo  del  cálculo  de 

volúmenes.  Los  tres  componentes  principales  de  dicho  análisis  son:  el  análisis  de 

testigos  sedimentarios,  la  geocronología  de  los  sedimentos  y  la  modelización 

geoestadística  de  la  agradación  de  sedimentos.  Las  estimaciones  realizadas  en  este 

trabajo  se  basan  en  variadas  fuentes  de  información  y  la  aplicación  de  diferentes 

métodos,  entre  los  que  se  incluyen  la  descripción  litoestratigráfica  de  testigos 

sedimentarios,  análisis  geoquímicos,  realización  de  dataciones  por  radiocarbono  y 

elaboración  de  un  modelo  cronológico  y  modelización  en  SIG  de  los  sedimentos 

acumulados. La Figura 1.1 muestra la integración de los diferentes métodos y bases de 

datos,  incluyendo  la  combinación  de  datos  de  campo  (testigos  sedimentarios  y 

cartografía  geomorfológica)  con  herramientas  geoestadísticas  en  entorno  SIG,  que 

incorporan  el  procesamiento  de  un  modelo  digital  del  terreno  (obtenido  por 

instrumentos LiDAR). 

 

 
 

Figura 1.1 ‐ Concepto y bases de datos utilizados para la elaboración del modelo de acumulación de 
sedimentos (Capítulo 6). 

 

Por  último,  se  efectúa  un  estudio  de  la  erosión  y  el  transporte  fluvial  en  los 

principales tributarios de  las  llanuras deltaicas del Aare y Lütschine. Este apartado se 

basa  en  una  modelización  geoespacial  de  variables  físicas  de  cada  cuenca 

(climatología,  hidrología,  litología,  pendiente,  etc.)  y  de  los  usos  del  suelo.  La 
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modelización de la erosión y el transporte de sedimentos constituye un primer avance 

metodológico,  realizado  con  el  fin  de  comprobar  la  aplicabilidad  y  los  principales 

errores  de  este  tipo  de modelización  en  ambientes  de  alta montaña.  Se  pretende 

desarrollar  este  tipo  de  análisis  en  futuros  trabajos  de  investigación  para,  de  este 

modo, obtener una estimación del  aporte  sedimentario de  cuencas  tributarias  a  las 

llanuras  deltaicas  en  estudio.  Este  tipo  de modelización  tiene  el  valor  añadido  de 

contribuir  para  el  conocimiento  de  la  importancia  del  aporte  sedimentario  de 

pequeñas cuencas tributarias en las llanuras deltaicas del área de estudio y ayudar a la 

elaboración de un sediment budget de cuencas alpinas de dimensión media. 

El presente trabajo se organiza en ocho apartados estructurados de acuerdo con 

los  principales  objetivos  de  estudio  referidos  anteriormente.  En  el  Capítulo  2  se 

expone  el  estado  de  la  cuestión  del  ámbito  en  estudio.  Se  inicia  con  una  breve 

descripción  teórica  de  las  principales  formas  de  modelado  abordadas  y  una 

introducción a la variabilidad climática y la evolución de la ocupación humana del área 

de estudio. Se presentan a continuación  las principales aportaciones científicas en el 

ámbito del estudio de los procesos fluviales y los fenómenos de erosión y sedimentación 

cuaternaria  bajo  la  influencia  de  la  interacción  hombre‐medio  natural.  Además,  se 

describen los avances en el análisis de flujos de sedimentos,  la estimación de tasas de 

sedimentación y la modelización de volúmenes.  

La caracterización del área de estudio se desarrolla en el Capítulo 3. Se analizan 

de forma sucinta los componentes climáticos, litológicos y geomorfológicos de las dos 

cuencas estudiadas. 

En el Capítulo 4 se explican los principales abordajes metodológicos aplicados en 

el  trabajo  de  investigación,  incluyendo  el  análisis  paleoambiental  de  sedimentos 

fluviales y la modelización de la acumulación de sedimentos en el Holoceno tardío. Se 

detallan las bases de datos, los proxies y las metodologías utilizadas. 

En  el  Capítulo  5  se  exponen  los  resultados  y  la  discusión  del  análisis 

paleoambiental de  la  llanura deltaica del  río Aare durante  los últimos 2500 años. Se 

elabora una caracterización litológica de los sondeos realizados en la llanura deltaica y 

se  detalla  la  cronología  de  los  sedimentos  obtenida  a  través  de  dataciones  de 

radiocarbono.  También  se  presentan  las  principales  conclusiones  obtenidas  de  los 

análisis geoquímicos en relación a la intervención humana, la actividad minera pasada 
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y los impactos de la variabilidad climática en el sistema fluvial. 

El Capitulo 6 trata sobre la modelización de la agradación ocurrida en las llanuras 

deltaicas del Aare y del Lütschine en los últimos 2500 años. Se incluye un estudio de la 

distribución  espacio  temporal  de  las  tasas  de  sedimentación  y  se  presentan  los 

resultados y discusión de los modelos de volumen de sedimentos acumulados en este 

periodo. 

El Capitulo 7 estudia  los procesos actuales de erosión y transporte fluvial en  las 

principales cuencas tributarias de las llanuras deltaicas de los ríos Aare y Lütschine. Se 

desarrolla  un  análisis  de  los  sedimentos  transportados  por  estos  tributarios  y  se 

contextualiza en el ámbito de la agradación de la llanura deltaica.  

Por último, en el Capítulo 8 se exponen las conclusiones principales derivadas de 

los resultados obtenidos en los capítulos 5, 6 y 7. 
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2.1 Agradación y dinámica fluvial 

En  el  presente  trabajo  se  analiza  los  sedimentos  acumulados  en  dos  llanuras 

deltaicas  de  los  Alpes  Berneses.  La  dinámica  fluvial  observada  en  estas  áreas  se 

relaciona con la de una llanura de inundación, lo que hace necesario resaltar en primer 

lugar la importancia de estas áreas de acumulación en el estudio de la sedimentación y 

la  dinámica  fluvial,  así  como  destacar  las  aportaciones  científicas más  importantes 

dentro de este ámbito. 

Los depósitos  fluviales constituyen un  testigo de  la dinámica  fluvial pasada. Su 

análisis  permite  determinar  cambios  en  los  procesos  de  acumulación,  identificar 

eventos de cut and fill y detectar migraciones de canales (Thorndycraft et al., 2008). La 

interpretación  litoestratigráfica  de  las  distintas  unidades  sedimentarias  contribuye 

también  para  reconocer  diferentes  ciclos  de  sedimentación  y  variaciones  en  la 

granulometría,  los  cuales pueden estar  relacionados  con efectos  a  largo plazo en  la 

dinámica sedimentaria,  influida por  la variabilidad climática o tectónica (Masek et al., 

1994; Avouac y Burov, 1996). Existen, sin embargo,  limitaciones a tener en cuenta en 

la utilización de  registros sedimentarios  fluviales. La actividad  fluvial  frecuentemente 

presenta  discontinuidades  temporales,  lo  que  imposibilita  su  utilización  como 

geoarchivos de alta resolución. Las discontinuidades se explican en gran parte por  la 

ocurrencia de fases erosivas, que pueden estar controladas por cambios del nivel base 

de erosión  (Ahnert, 1970; Pinet y Souriau, 1988) o de  la estructura y distribución de 

canales de drenaje (Evans, 1986; Carvalho y Schulte, 2013).  

Se  encuentran  ejemplos  de  series  sedimentarias  continuas  principalmente  en 

sedimentos  lacustres  o  marinos,  donde  se  constata  una  acumulación  cíclica  y 

constante. El carácter fragmentado de la acumulación fluvial dificulta su interpretación 

y la utilización de métodos normalizados de análisis en series sedimentarias continuas 

(Benito  et al., 2004). No obstante,  Schulte  et al.  (2004, 2008, 2009a) muestran que 

algunos ambientes de  sedimentación  fluvial  (p.e. cuencas  interdistributarias) pueden 

presentar series sedimentarias altamente resolutivas, al menos en periodos de tiempo 

específicos. Este hecho enfatiza  la  importancia del análisis de sedimentos fluviales en 

llanuras  de  inundación,  donde  se  ha  comprobado  la  posibilidad  de  elaborar  una 

reconstrucción paleoambiental de alta resolución (Schulte et al., 2008, 2009a, 2009b). 
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Las áreas de acumulación fluvial más importantes son las llanuras de inundación 

y  los  deltas  (Arche,  1992).  Las  secuencias  sedimentarias  encontradas  en  estos 

ambientes están condicionadas por el aporte sedimentario que  llega a estas áreas de 

acumulación, lo cual depende de varios factores físicos del área de drenaje, como son 

la capacidad de  transporte  fluvial,  la pendiente y  la presencia de vegetación  (Brown, 

2006) y de factores climáticos, como  la cantidad de precipitación o deshielo (Rogler y 

Schwertmann,  1981;  Thorndycraft  y  Benito,  2006).  Los  eventos  de  inundación  y  la 

proximidad  al  canal  principal  son  otros  factores  importantes  en  los  procesos  de 

sedimentación que tienen lugar en llanuras de inundación y deltas (Brown et al., 2001). 

La  Figura  2.1 muestra  de  forma  simplificada  la  distribución  de  las  principales 

facies  sedimentarias  existentes  en  una  llanura  de  inundación  y  su  relación  con  el 

contexto  geomorfológico.  Se  aprecia  que  la  evolución  sedimentaria  se  encuentra 

altamente  relacionada  con  diferentes  facies  de  acumulación.  En  las  facies  de  canal, 

asociadas principalmente con una mayor dinámica  fluvial, predomina  la acumulación 

de gravas y arenas gruesas; en  los  levées y depósitos de crevasse splay (delta de baja 

energía perpendicular al levée de un canal roto por inundación) dominan las arenas; y 

en las depresiones interdistributarias se encuentran principalmente depósitos de limos 

y arcillas.  

En algunos casos puede producirse el desarrollo de horizontes orgánicos en  las 

depresiones  interdistributarias.  Estos  horizontes  pueden  evolucionar  hacia  turbas 

minerotróficas,  influidas  principalmente  por  el  flujo  de  agua  y  los  solubles 

provenientes de  la escorrentía superficial y del acuífero. Estos horizontes turbosos se 

caracterizan  por  la  descomposición  incompleta  de  restos  orgánicos,  debido  en  gran 

parte a  la presencia de condiciones anaeróbicas (Verhoeven, 1986).   La compactación 

de  los horizontes de  turba  tiende a  su vez a  favorecer procesos de  subsidencia que 

refuerzan  el  desarrollo  de  áreas  deprimidas,  con  la  presencia  de  agua  estancada, 

facilitando de este modo la inexistencia de oxígeno y contribuyendo a que el material 

orgánico  producido  por  la  cubierta  vegetal  circundante  no  sea  transportado  por  la 

escorrentía superficial, quedando de esta forma acumulado en horizontes turbosos.  

La  acumulación  en  los  fondos  de  valle  se  caracteriza  por  la  existencia  de 

diferentes  facies  sedimentarias,  con una  importante  conexión entre el  tipo de  carga 

trasportada  y  la  forma  y  ubicación  del  canal  (Knighton,  1998).  Factores  como  el 
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gradiente,  la  granulometría  de  los  sedimentos  transportados  o  el  tipo  de  carga 

dominante  (en  suspensión,  de  fondo  o  mixta)  condicionan  el  tipo  de  agradación 

(Friend, 1983). En los fondos de valle analizados en este trabajo se producen depósitos 

de  transporte por  carga mixta  (Vale, 1994; Schulte et al., 2009a;  Llorca et al., 2012; 

Carvalho y Schulte, 2013; Hinderer et al., 2013) y en condiciones naturales dominan los 

canales meandriformes (Yang, 1971; Tooth et al., 2002). También se ha identificado la 

formación  de  canales  de  tipo  braided  en  llanuras  proglaciares  o  en  zonas  donde  el 

aporte  sedimentario  se ve  incrementado por  canales  tributarios y el gradiente de  la 

llanura aluvial es más bajo (Hinderer, 2012).  

 
 

Figura 2.1 ‐ Modelo simplificado de la evolución de una llanura de inundación y los principales 
horizontes litoestratigráficos presentes. Modificado de Jacob, 1973. 

 
 

La mayoría  de  los  trabajos  que  han  analizado  la  dinámica  fluvial  de  los  ríos 

alpinos en el Holoceno tardío describen un entorno fluvial poco influido por el hombre, 

excepto  en  últimos  700‐500  años  (Vischer,  2003;  Pfister,  2003).  La  arquitectura 

sedimentaria  del  área  de  estudio  se  identifica  principalmente  por  secuencias 

sedimentarias influenciadas por mantos de arroyada (sheet flood) o por cinturones de 
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canales  móviles.  Sin  embargo,  en  la  actualidad  prácticamente  la  totalidad  de  los 

canales  fluviales en  los principales valles alpinos  se encuentran canalizados  (Vischer, 

2003; Finger et al., 2006), lo que condiciona en gran parte la agradación en las llanuras 

aluviales. 

2.2 Deltas alpinos  

Un  delta  puede  ser  genéricamente  definido  como  un  depósito  de  sedimentos 

alimentado por un sistema  fluvial, que se  forma en  la margen de un cuerpo de agua 

permanente  (Nemec,  1990).  La  clasificación de  los  sistemas deltaicos puede  ser, no 

obstante,  bastante  diversa  dependiendo  del  enfoque  y  criterio  de  clasificación 

(Coleman  y Wright, 1975; Galloway, 1975; Orton, 1988; Nemec, 1990).  La Tabla 2.1 

compara  y  describe  los  tres  tipos  de  deltas más  comunes:  1)  deltas  de  tipo Gilbert 

(Gilbert, 1890); 2) abanicos deltaicos, fan deltas, (Ethridge y Wescott, 1984; Chough et 

al., 1988); y 3) deltas de tipo braided (McPherson et al., 1987). Esta clasificación hace 

referencia  a  la  fuente  y  el  tipo  de  sedimentos  acumulados,  si  bien  es  necesario 

considerar  también  el  entorno  fisiográfico,  la  litología  y  la  dinámica  fluvial,  que 

condicionan la configuración de la mayoría de los deltas. 

Gran  parte  de  los  sistemas  deltaicos  de  los  Alpes  se  desarrollan  en  los  lagos 

perialpinos y  la mayoría presenta una forma alargada que se encuentra condicionada 

por  la  topografía  de  los  valles  de  sobreexcavación  glaciar  (Adams  et  al.,  2001).  La 

última glaciación ha  tenido un papel  importante en  la erosión y  sobreexcavación de 

estos valles y también en el arrastre (parcial) de los depósitos cuaternarios anteriores a 

la última glaciación  (Krayss y Keller, 1996). A pesar de que en  la base de muchos de 

estos deltas pueden existir depósitos anteriores a  la glaciación würmiense  (Finckh  y 

Kelts, 1976), la mayor parte de la acumulación corresponde al periodo Tardiglaciar y al 

presente  interglaciar  (Hinderer,  2001).  Los  lagos  perialpinos  tienen  un  papel 

fundamental  en  la  dinámica  sedimentaria,  ya  que muchos  de  ellos  constituyen  una 

cubeta sedimentaria prácticamente perfecta (Hinderer, 2001).  

Los ambientes deltaicos más comunes en los Alpes son los deltas de tipo Gilbert, 

los abanicos deltaicos y los deltas de tipo braided. La Tabla 2.1 resume las principales 

características encontradas en estos  tres ambientes deltaicos. Los  sistemas deltaicos 

más frecuentes en las márgenes de los lagos perialpinos son los deltas de tipo Gilbert, 
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que también constituyen la forma de acumulación de mayor volumen en estas cuencas 

alpinas (Adams et al., 2001). También se observa la formación de abanicos deltaicos en 

márgenes de lagos y abanicos aluviales en la desembocadura de pequeños tributarios, 

pero su aporte sedimentario es manifiestamente  inferior a  los anteriores. En  llanuras 

fluvioglaciares, actualmente marcadas por el deshielo glaciar, son frecuentes los deltas 

de tipo braided, normalmente de dimensiones reducidas.  
 

Tabla 2.1 
Resumen de las principales características de los tres principales ambientes deltaicos encontrados en los 
Alpes. Modificado de McPherson et al. (1987).  

 
Características 

 

 
Delta de tipo Gilbert 

 

 
Abanico deltaico 

 

 
Delta de tipo braided 

 
Tectónica  Activa y pasiva.  Activa (sinorogénica).  Activa y pasiva. 

Contexto 
fisiográfico 

Llanuras aluviales; 
Frentes lacustres; 

Llanuras fluvioglaciares. 

Laderas de los lagos; 
Frentes lacustres. 

 

Llanuras fluvioglaciares; 
Lagos proglaciares. 

Ambientes y 
procesos 

sedimentarios 
 

Su
pe

rf
ic
ie
 

Flujos de corriente 
(confinados y no 
confinados); 

Canales y paleocanales. 

Flujos gravitatorios; 
Debris flows; 

Flujo de barro (mudflow); 
Deslizamientos; 

Flujos de transición; 
Flujos de corriente 
(confinados y no 
confinados); 

Mantos de arroyada. 

Flujos de corriente; 
Canales braided. 

 

Su
ba

cu
át
ic
o   

Ambiente lacustre; 
Flujos de densidad y flujos gravitatorios; 

Sedimentos en suspensión. 

Facies 

Topset (limos y arenas) 
Foreset(arenas y gravas)

Bottomset (limos, 
arcillas). 

Alternancia de facies de 
gravas, arenas y finos. 

Gravas, arenas gruesas 
y limos. 

Tamaño máximo 
de sedimentos 

Cantos rodados 
principalmente en las 
facies de foreset. 

Cantos rodados.  Gravas. 

Perfil superficial  Pendiente moderada.  Pendiente pronunciada.  Pendiente baja. 
Continuidad 

lateral  Baja.  Baja.  Moderada‐elevada. 

Geometría y 
dimensiones 

En cuña y lenticular; 
decenas  km2 o menos. 

En cuña y lenticular; 
decenas km2 o menos. 

Lamina de sedimentos; 
decenas km2 o menos. 

Ejemplos de los 
Alpes Berneses 

Desembocadura del río 
Aare en el lago Brienz. 

Abanicos deltaicos de los 
ríos Lombach y Lütschine. 

Delta proglaciar del 
Untereraargletscher. 
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2.3 Variabilidad climática en el Holoceno 

El  inicio  del  Holoceno  se  asocia  normalmente  con  el  ascenso  brusco  de 

temperaturas  registrado  al  final  de  la  fase  fría  del  Dryas  reciente,  hace 

aproximadamente 11.500 años 14C BP (Meese et al., 1997; von Grafenstein et al., 1999; 

Hughen et al., 2000). Junto con el aumento de la temperatura a nivel global se produce 

la recesión de las masas de hielo que cubrían grandes extensiones del norte de Europa, 

norte de Asia y Norteamérica. A pesar de este aumento de temperaturas, el clima del 

Holoceno también se caracteriza por una elevada variabilidad climática (Anklin et al., 

1993;  Figura  2.2),  registrando  varias  fases  climáticas  frías  (Mayewski  et  al.,  2004), 

aunque mucho menos extremas que en el Último Máximo Glacial  (LGM). Los proxies 

climáticos  de  la  Figura  2.2  identifican  algunas  de  estas  fases  frías  en  el Hemisferio 

Norte.  De  estos  periodos  fríos,  los  más  extensos  y  generalizados  tienen  lugar 

aproximadamente entre 9000‐8000, 6000‐5000, 3500‐2500, 950‐100 cal. BP   (Alley et 

al., 1997; Grove, 2001, Mayewski et al., 2004; Holzhauser et al., 2005). Asociadas a los 

periodos  fríos  se  registran  varias  fases de  avance de  los  glaciares  alpinos  (Denton  y 

Karlén, 1973)  y un  incremento de  los westerlies  sobre el Atlántico Norte  (Meeker  y 

Mayewski, 2002), lo que supuso un impacto considerable sobre la precipitación en los 

Alpes y el régimen hidrológico alpino.  

Los glaciares alpinos tuvieron su mayor fase de retroceso durante el Tardiglaciar, 

aunque  fueron  interrumpidos por una sucesión de  fases de avance  (estadios  fríos de 

Gschnitz, Clavadel/Senders, Daun y Egesen) que terminaron aproximadamente al final 

del Dryas reciente (Hantke y Wagner, 2005). Después de este periodo se registraron en 

los glaciares varias fases de avance (Ivy‐Ochs et al., 2009; Holzhauser et al., 2005) y de 

retroceso (Joerin et al., 2006; Hormes et al., 1998, 2001), lo que indica una respuesta 

sincronizada con  la variabilidad climática del Holoceno (Oerlemans, 2005; Figura 2.2), 

aunque en la mayoría de los casos con un retraso de varias décadas (20‐60 años; Joerin 

et al., 2006).  

Ivy‐Ochs  et  al.  (2009)  señalan  que  la  extensión  de  los  glaciares  durante  el 

Holoceno  nunca  superó  significativamente  a  la  constatada  en  la  Pequeña  Edad  del 

Hielo  (LIA), sin embargo esta extensión no  fue comparable a  la verificada en el LGM 

(Florineth, 1998; Kelly et al., 2004). El  inicio del Holoceno supuso también un cambio 

en  la dinámica  sedimentaria,  caracterizado por  la agradación en  valles  y  cubetas de 
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sobreexcavación anteriormente ocupadas por glaciares (Hinderer, 2001).  

La correlación existente entre la dinámica glaciar alpina, descrita anteriormente, 

y  la variabilidad climática holocena es un buen  indicador de  la sensibilidad ambiental 

de  esta  región  (Chapron  et  al.,  2002;  Blass  et  al.,  2005; Magny  et  al.,  2011).  Esta 

variabilidad  climática  podría  estar  condicionada  por  variables  globales  como  la 

actividad solar (Magny, 1993; Mayewski et al., 2004; Bard y Frank, 2006), la circulación 

termohalina  (Rahmstorf, 2006),  la actividad volcánica  (Frank et al., 2007; Peng et al., 

2010),  etc.  Entre  estas  variables  globales  destaca  el  papel  de  la  actividad  solar.  La 

comparación  entre  proxies  de  10Be  y  Δ14C  (indicadores  de  la  variabilidad  solar)  con 

proxies  paleoclimáticos  demuestra  una  elevada  correlación  en  las  principales 

variaciones en el Holoceno  (Bray, 1971; Denton  y Karlén, 1973;  Stuiver  y Braziunas, 

1993; O’Brien et al., 1995; Karlén y Kuylenstierna, 1996; Bard et al., 2000; Beer, 2000; 

Bond et al., 2001; Mayewski et al., 2004). A escala regional, el clima de los Alpes está 

bastante  influido  por  la  oscilación  del  Atlántico  Norte  (NAO),  que  induce  cambios 

significativos  en  las  temperaturas  y  la  precipitación  (Beniston  y  Jungo,  2002).  La 

topografía es otro factor de gran  influencia en el clima en  los Alpes, al condicionar  la 

circulación de las masas de aire (Horton et al., 2012). 

El  paleoclima  de  los  últimos  2500  años  (periodo  en  el  cual  se  enmarca  el 

presente  trabajo)  registró  importantes  variaciones  climáticas  en  los  Alpes.  Estas 

variaciones  están  controladas  por  una  compleja  red  de  sistemas  y  factores  de 

forzamiento  externo  (Hartmann  et  al.,  2013),  aunque,  como  se  ha  señalado 

anteriormente,  la variabilidad climática del Holoceno presenta una estrecha  relación 

con la actividad solar (Stuiver et al., 1997). La Figura 2.3 evidencia la correlación entre 

la actividad solar y el clima de los últimos 600 años. Proxies de la actividad solar como 

el número de manchas  solares  (Figura 2.3d) y  la concentración de  10Be  (Figura 2.3c) 

indican el domino de fases de actividad solar mínima entre AD 1400 y 1850, periodo en 

el  cual  se  enmarca  la  Pequeña  Edad  del  Hielo  (LIA).  Nótese  también  la  estrecha 

relación entre  los ciclos magnéticos solares y  la variabilidad de  la temperatura en  los 

últimos  300  años,  lo  que  indica  la  importancia  de  estos  ciclos  en  fluctuaciones 

climáticas decadales (Delaygue y Bard, 2010). 
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Figura 2.2 – Variabilidad climática durante el Holoceno. a) Anomalías de temperatura con respecto a la 
media  del  siglo  XX.  La  curva  azul  representa  el  registro  del  testigo  de  hielo  GISP2  en  Groenlandia 
(Meese, 1994); la curva verde señala la temperatura superficial del océano en el Atlántico Norte (Lea et 
al.,  2003);  y  la  curva naranja  es  la  interpretación de  la  temperatura  en  Europa  a partir de datos de 
distribución de polen (Davis et al., 2003); b) Variación de la extensión del glaciar Aletsch (Holzhauser et 
al.,  2005).  Las  líneas  discontinuas  indican  la  extensión  comparable  al  año  AD  2002  (L=2002)  y  la 
extensión durante  la Pequeña Edad del Hielo (L=1860); c) Periodos de deshielo de  los glaciares alpinos 
durante los últimos 10000 años (Joerin et al., 2006). YD: Younger Dryas; This Study: periodo analizado en 
el presente trabajo. 
 

Los principales periodos climáticos cálidos registrados en  los últimos 2500 años 

consisten en el Óptimo Climático Romano y el Periodo Cálido Medieval  (Burga et al., 

1997; Esper et al., 2005). Los periodos  fríos más destacados son en el Avance glaciar 

Sub‐Atlántico (Göschenen I),  el Avance Glaciar del Periodo Medieval Temprano y la LIA 

(Zoller, 1977, Büntgen et al., 2011). La Figura 2.4 incluye cuatro proxies paleoclimáticos 

de  los  Alpes  que  presentan  una  buena  correlación  con  estos  periodos  climáticos, 

indicando  las  principales  tendencias  en  el  Holoceno  Tardío  con  respecto  a  la 

temperatura  (Figura  2.4a),  la  cubierta  vegetal  (Figura  2.4b),  la  dinámica  glaciar  y 

sedimentaria (Figuras 2.4c y d). 
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Figura  2.3  ‐  Análisis  de  la  variabilidad  climática  en  la  Pequeña  Edad  del  Hielo  (LIA)  a  partir  de  (a) 
anomalías de temperatura en el Hemisferio Norte (en relación a la media del siglo XX) y su conexión con 
(b) los ciclos magnéticos solares (Baliunas y Soon, 1995); (c) el proxy paleo climático de concentración de 
10Be  (Beer  et  al.,  1994)  y  (d)  el  número  de manchas  solares  (Hoyt  y  Schatten,  1998).  El  número  de 
manchas solares ha sido  reconstruido a partir de documentos históricos. La concentración de  10Be ha 
sido medida a partir de capas anuales de un testigo de hielo de Groenlandia (Dye‐3 Ice Core). 
 

El  periodo Göschenen  I  (2830‐2270  años  BP)  se  caracteriza  por  temperaturas 

medias en general  inferiores a  la actual y una  influencia atlántica en el clima  (Zoller, 

1977).  Se  observa  una  disminución  de  la  concentración  de  polen  arbóreo  (Tinner  y 

Theurillat, 2003) y un avance de los principales glaciares (Holzhauser, 1997).  

En el Óptimo Climático Romano (2270‐1400 años BP) se observa un aumento de 

las  temperaturas  y  una  fase  climática  humeda  (Roos‐Barraclough  et  al.,  2004).  Este 

aumento  ha  provocado  una  ampliación  de  la  extensión  de  las  áreas  de  bosque, 

identificada  mediante  el  aumento  del  porcentaje  de  polen  de  arbóreo  (Tinner  y 

Theurillat, 2003). También se produjo una disminución de la extensión de los glaciares 

(Joerin  et  al.,  2006).  Schmidt  y  Kamenik  (2007)  sugieren  que  en  este  periodo  se 



22 
 

registró una temperatura media en los meses de primavera igual o superior a la actual. 

Estas  tendencias  fueron más  pronunciadas  entre  los  años  200  BC  y  AD  100  (Roos‐

Barraclough et al., 2004).  

El Avance Glaciar del Periodo Medieval Temprano  (1400‐1050 años BP)  fue un 

periodo  frío  breve  que  se  caracterizó  principalmente  por  una  fase  de  avance 

generalizada de  los principales glaciares  suizos  (Holzhauser et al., 2005). También es 

remarcable  una  disminución  de  la  cubierta  vegetal  arbórea  durante  este  periodo 

(Schulte et al., 2009a).  

El Periodo Cálido Medieval (1050‐670 años BP) se caracterizó por temperaturas 

medias anuales  iguales o superiores a  la actualidad  (Büntgen et al., 2011). Schmidt y 

Kamenik  (2007) señalan como posible causa de este calentamiento el debilitamiento 

de  la  Oscilación  del  Atlántico  Norte  (NAO),  lo  que  puede  haber  contribuido  a  la 

existencia de otoños más cálidos y a  la  influencia de un clima más continental en  los 

Alpes. 

          Durante la LIA (670‐100 años BP) destaca el dominio de inviernos en general más 

fríos  que  en  la  actualidad  (Luterbacher  et  al.,  2004).  En  el  centro  de  Europa,  las 

temperaturas medias en invierno fueron cerca de 0,5 °C más bajas que las registradas 

durante el siglo XX (Luterbacher et al., 2004). Asociadas al descenso de temperaturas 

se  verifican  varias  fases  de  avance  de  los  glaciares  suizos.  Los  periodos  más 

importantes de estos avances se tienen lugar en los siglos XIV, XVII y XIX (Grove, 2001). 

Rumsby  y Macklin  (1996)  sugieren  también  un  incremento  de  la  actividad  fluvial  al 

inicio y  final de  la  LIA  (AD 1280‐1550  / AD 1750‐1850). Cabe destacar, además, una 

importante  recesión  de  las  áreas  de  bosque  alpino,  influida  en  gran  parte  por  la 

intervención humana (Tinner y Theurillat, 2003).  
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Figura 2.4 – Evolución paleoclimática de  los Alpes en  los últimos 2500 años: a) Reconstrucción de  la 
temperatura a partir del análisis de isotopos de oxígeno en estalagmitas de la cueva de Spannagel, Alpes 
austriacos (Mangini et al., 2005); b) Concentración de polen de especies arbóreas mésicas en el abanico 
deltaico  del  río  Lütschine,  core  IN‐2  (Schulte  et  al.,  2009a);  c)  Concentración  de  polen  de  especies 
arbóreas en sedimentos del lago Lengi Egga, Alpes suizos (Tinner y Theurillat, 2003); d) Estimación de la 
extensión de los glaciares suizos con respecto a la extensión de AD 1850 (Maisch et al., 2000). Periodos 
climáticos del Holoceno Tardío según Zoller (1977) y Holzhauser et al. (2005). 
 
 

2.4 Dinámica sedimentaria durante el Holoceno 

La  dinámica  sedimentaria  del  Holoceno  en  el  centro  de  Europa  está 

relativamente  bien  estudiada  (p.e.  Zolitschka,  1998;  Tebbens  et  al.,  1999;  Starkel, 

2002; Bridgland et al., 2004; Arnaud et al., 2005; Erkens et al., 2006; Schulte et al., 

2009a).  Varios trabajos sugieren que existe una relación entre la variabilidad climática 

y la dinámica sedimentaria (Litt et al., 2003; Schirmer et al., 2005; Macklin et al., 2006; 

Schulte  et  al.,  2009b).  Algunos  estudios  relacionan  la  variabilidad  climática  con  la 

ocurrencia de  inundaciones o cambios en  la  frecuencia de  las mismas  (Starkel, 2002; 

Schulte  et  al.,  2008  y  2014;  Thorndycraft  y  Benito,  2006).  La  influencia  de  otros 

factores como  la cubierta vegetal y  los usos del suelo también ha sido documentada 

(Asselman et al., 2003; Houben et al., 2006; Hoffmann, 2007), indicando repercusiones 

en la dinámica de las fases de incisión y agradación fluvial. 
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Aparte  de  las  influencias  climáticas,  la  dinámica  fluvial  también  ha  sido 

ampliamente modificada por las actividades humanas (Gregory, 2006; James y Marcus, 

2006).  Schirmer  et  al.  (2005)  señalan  que  en  la  cuenca  intermedia  del  Rin  se  ha 

producido una amplificación de  las  fases de acumulación  fluvial por  influencia de  las 

actividades  humanas,  remontándose  dichas  influencias  al  Neolítico.  Además  de  los 

estudios que exponen  los efectos de  las actividades humanas en el  aumento de  los 

flujos sedimentarios  (Bork et al., 1998; Houben et al., 2006; Erkens et al., 2006), hay 

también  referencias a  intervenciones antrópicas que han causado  la disminución del 

aporte sedimentario  fluvial  (Gregory, 2006 y  referencias  incluidas en el artículo). Los 

efectos  indirectos  de  la  actividad  humana,  como  los  cambios  de  usos  del  suelo 

derivados de la explotación agrícola, han llevado a un aumento de la erosión del suelo 

en  varios  puntos  del  continente  europeo  (Bork  y  Lang,  2003;  Erkens,  2009).  Estos 

impactos se han notado principalmente en los últimos siglos (Walling y Webb, 1996).  

De modo general,  se puede  resumir  la dinámica  sedimentaria del Holoceno en 

tres  grandes  periodos:  el  periodo  Tardiglaciar,  el  Óptimo  Climático  Holoceno 

Temprano  y  el  periodo  que  abarca  los  últimos  500  años,  identificado  como  el  de 

máxima actividad agrícola y forestal (Hinderer, 2001). Sidorchuk y Golosov (2003) han 

analizado  la dinámica  sedimentaria en estos  tres periodos en  la  cuenca del  río Don 

(sudoeste de Rusia). Las principales  tendencias sedimentarias de este  río pueden ser 

equiparables  a  las  registradas  en  los  ríos  del  centro  de  Europa  (ver  Figura  2.5)  y 

muestran  la  existencia de  erosión  en  prácticamente  todos  los  dominios  del  sistema 

fluvial durante el Tardiglaciar. Se produce una estabilización de estos procesos durante 

el  Óptimo  Climático  del  Holoceno,  con  la  ocurrencia  de  importantes  fases  de 

sedimentación en gullies  y pequeños  valles  fluviales. Por último, durante el periodo 

reciente,  marcado  por  la  intensificación  de  la  actividad  agrícola,  se  observa  un 

incremento de  la erosión en  las vertientes y un aumento de  la  formación de gullies, 

teniendo lugar la transferencia de sedimentos a los valles intermedios de la cuenca.   
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Figura 2.5 ‐ Estimación cualitativa de la erosión y sedimentación en la cuenca superior del río Don (SW 
Rusia). a) Tardiglaciar (línea negra gruesa); b) Óptimo Climático Holoceno (línea discontinua); c) Periodo 

reciente de mayor actividad agrícola (línea negra fina). Sidorchuk y Golosov, 2003. 
 

 
2.5 Estudio de la sedimentación fluvial en los Alpes 

El  presente  trabajo  se  ha  visto  beneficiado  por  el  conocimiento  y  experiencia 

adquiridos por el grupo de  investigación Fluvalps en  los Alpes Berneses. La actividad 

realizada por este grupo se inició con los análisis de registros sedimentarios y polínicos 

del  río  Lütschine  realizados  por  el  Dr.  Lothar  Schulte  en  2001.  Estos  análisis 

permitieron  conocer  la  arquitectura  sedimentaria  de  un  área  distal  de  la  llanura 

deltaica del Lütschine y relacionar  los registros obtenidos con  la variabilidad climática 

(Schulte,  et  al.,  2005).  Entre  2006  y  2009  con  el  Proyecto  FluvAlps  3000  (CGL2006‐

0111)  se  alcanza  un  conocimiento  más  completo  del  control  climático  sobre  los 

sistemas  fluviales  alpinos  y  de  las  respuestas  del  sistema  fluvial  a  los  impactos 

antrópicos (Schulte et al., 2009a). En el Proyecto Fluvalps Plus (CGL2009‐06951/BTE), 

realizado entre 2010 y 2012, se utilizó un abordaje multidisciplinar para el estudio de 

los  sistemas  fluviales  alpinos. Uno de  sus principales  resultados  fue  la obtención de 

registros paleoclimáticos de alta resolución de varios ambientes fluviales de  los Alpes 

Berneses.  Se  logró  asimismo  identificar  y  catalogar  la  ocurrencia  de  inundaciones 

extremas  y medianas en el pasado  y  se  alcanzó  a observar una  correlación entre  la 

dinámica  fluvial  y  distintas  fuerzas  de  control  externas  (p.e.  variabilidad  solar  y 

cambios  de  usos  del  suelo).  Actualmente  el  grupo  sigue  investigando  los  sistemas 

fluviales alpinos mediante el Programa ICREA Acadèmia, trabajando en  la elaboración 
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de  un  registro  paleoclimático  de  referencia  regional,  en  la  modelización  de  la 

agradación en  fondos de valle y  llanuras deltaicas y en el análisis de  la  frecuencia de 

inundaciones  históricas  y  de  la  influencia  de  la  circulación  atmosférica  sobre  las 

mismas. 

Las  principales  contribuciones  sobre  el  estudio  de  sedimentos  y  procesos 

fluviales en  los Alpes durante el Holoceno provienen de  los Alpes Bávaros (Schrott et 

al.,  2002,  2003;  Jerz  et  al.,  2000),  del  Tirol  Austriaco  (Geitner,  1999;  Patzelt,  1994, 

2008; Veit, 1988), del Valle de Engadina  (Burga et al., 1997) y de  los Alpes Berneses 

(Schulte  et  al.,  2004,  2008,  2009a).  Los  referidos  trabajos  incluyen  el  estudio  de 

abanicos deltaicos (Burga et al, 1997), deltas (Schulte et al., 2009b), abanicos aluviales 

(Patzelt,  1994)  y  los  fondos  de  valle  (Schrott  et  al.,  2003).  Es  también  relevante  el 

trabajo  elaborado  por  Hinderer  (2001),  que  consiste  en  un  análisis  general  de  la 

acumulación  y  denudación  en  los  Alpes,  cuyo  foco  es  la  cuantificación  de  los 

volúmenes de sedimentos, y la estimación de tasas de denudación y sedimentación de 

los principales valles de los Alpes desde el Último Máximo Glacial (LGM).  

Respecto al análisis de  la acumulación de sedimentos en  lagos alpinos destacan 

los  trabajos  realizados  por  Schmidt  et  al.  (2002),  Blass  et  al.  (2005),  Arnaud  et  al. 

(2005),  Stewart  et al.  (2011), Dehnert  et al.  (2012). Algunos de  los  lagos  analizados 

contienen  información  sobre  la  dinámica  fluvial  y  registran  eventos  de 

paleoinundaciones (Debret et al., 2010). Stewart et al. (2011) lograron identificar ocho 

paleoinundaciones  desde  3400  BP,  a  partir  de  depósitos  de  turbiditas  del  lago 

Silvaplana (Valle de Engadina). En el  lago Brienz, Sturm y Matter (1978), Adams et al. 

(2001), Anselmetti et al.  (2007) y Girardclos et al.  (2007) estudiaron  los procesos de 

sedimentación de  los deltas de  los ríos Aare y Lütschine, especialmente su evolución 

reciente  y  la  evaluación  de  los  impactos  de  las  intervenciones  hidráulicas  en  la 

dinámica sedimentaria y fluvial. 

En  relación  con  los  trabajos  realizados  en  el  ámbito  de  los  procesos  de 

acumulación y  las formas de acumulación de sedimentos es  importante referirse a  la 

investigación realizada por Schrott et al. (2003) en una pequeña cuenca alpina situada 

en  los  Alpes  Bávaros.  En  este  estudio  analizan  distintas  formas  de  acumulación  de 

sedimentos  fluviales,  teniendo  en  cuenta  sus  características  geomorfológicas  y  la 

dinámica de los flujos de sedimentos. Los autores estudian las formas de acumulación 
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dominantes  en  la  cuenca  y  los  principales  medios  de  transporte  de  sedimentos 

(canales  de  avalanchas,  debris  flows  y  llanuras  de  inundación).  También  calculan  el 

volumen de  sedimentos  acumulados  a  través de  la  combinación de  la  aplicación de 

funciones  polinomiales  en  cortes  transversales  de  los  valles  del  área  estudiada, 

prospecciones geofísicas (refracción sísmica y sondeos en profundidad) y modelización 

3D de los sedimentos acumulados. Establecen así una relación entre las características 

físicas de la cuenca (forma de los valles, relieve) con la evolución geomorfológica y su 

relación con el proceso de sedimentación. 

Por  último,  cabe  resaltar  la  disponibilidad  de  una  extensa  base  de  datos  de 

sondeos de  los Servicios Geológicos del Cantón de Berna  (WEA) sobre  los  fondos de 

valle  de  los  Alpes  Berneses  (Valle,  1994).  La  información  existente  ha  sido  de  gran 

utilidad  para  la  caracterización  del  área  de  estudio  y  para  el  conocimiento  de  la 

geología  de  las  llanuras  deltaicas  de  la  presente  tesis.  Los  informes  de  los  sondeos 

presentan  información sobre  las características geológicas e hidrológicas de  los valles 

en estudio y contienen también cartografía detallada de  la dinámica y geoquímica de 

los acuíferos (realizada a partir de mediciones en pozos de control). 

 

2.6 Análisis del paleoclima en los Alpes 

En  el  análisis  del  paleoclima  se  utilizan  proxies  de  distinta  procedencia  que 

normalmente  tienen  una  correlación  elevada  con  la  variabilidad  climática  o  alguna 

relación con periodos climáticos del pasado (Bradley, 1999). Los Alpes cuentan con un 

número extenso de trabajos centrados en  la reconstrucción paleoclimática. Destacan 

los  trabajos  basados  en  proxies  polínicos  (Bodmer  et  al.,  1976;  Tinner  et  al.,  2005; 

Magny et al., 2011); dendrocronología (Frank y Esper, 2005; Nicolussi, 2009; Büntgen 

et al., 2011); análisis de sedimentos lacustres (Koinig et al., 2003; Arnaud et al., 2005 y 

2012; Blass et al., 2005; Brauer et al., 2008; Girardclos et al., 2007; Debret et al., 2010); 

glaciología (Hormes et al., 2001; Joerin et al., 2008; Zumbühl et al., 2008); análisis de 

espeleotemas (Mangini et al., 2005) y fuentes documentales históricas (Luterbacher et 

al., 2004; Casty et al., 2005; Schmocker‐Fackel y Naef, 2010). Además de  los proxies 

referidos,  también se han utilizado sedimentos  fluviales como proxy data  (Schulte et 

al., 2004, 2008, 2009a, 2009b). 
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El análisis de proxies paleoclimáticos de origen fluvial en el ámbito de la presente 

tesis  posee  una  especial  importancia.  La  utilización  de  sedimentos  fluviales  en  el 

análisis  del  paleoclima  puede  ser  muy  útil  para  establecer  conexiones  entre  la 

dinámica  fluvial  y  el  clima.  Además,  aporta  información  sobre  la  ocurrencia  de 

paleoinundaciones, los cambios en la dinámica de agradación/incisión en los fondos de 

valle o sobre la movilidad lateral de los canales fluviales en una llanura de inundación.  

La  reconstrucción paleoambiental a partir de  sedimentos  fluviales depende en 

gran parte de  la continuidad sedimentaria y de  la cronología. Los principales aportes 

de  la caracterización geocronológica son: 1) estimar  las edades máximas de un suelo; 

2)  caracterizar  la  actividad  de  eventos  de  inundación  y  3)  calcular  tasas  de 

sedimentación  (Lewin  et  al.,  2005;  Chiverrell  et  al.,  2008).  La  determinación  de  la 

cronología  de  sedimentos  fluviales  se  obtiene  principalmente  a  partir  de métodos 

radioisotópicos,  como  la medición  de  la  desintegración  de  isotopos  de  14C,  K/Ar  o 

U/Pb. El análisis de nucleidos cosmogénicos, como el 10Be, 26Al o el 36Cl se ha tornado 

en un importante método para determinar la edad de los sedimentos fluviales y para la 

estimación  de  tasas  de  erosión  (Bierman  y Nichols,  2004;  Cockburn  y  Summerfield, 

2004). Además de estos métodos, el análisis de dosimetría de radiación en minerales 

(principalmente cuarzo y feldespato), en el que destacan  la termoluminiscencia (TL) y 

la luminiscencia óptica estimulada (OSL), han proporcionado importantes avances en la 

cronología de sedimentos fluviales (Huntley et al., 1985; Duller, 2004; Wintle y Murray, 

2006).  La  utilización  de  uno  o  de  una  combinación  de  varios métodos  de  datación 

permite  conocer  la  geocronología  de  los  testigos  sedimentarios,  posibilitando  su 

utilización como proxies paleoambientales.  

 En  el  área  de  los  Alpes  Berneses  cabe  destacar  los  trabajos  realizados  por 

Schulte  et  al.  (2008;  2009a;  2009b;  2012)  en  el  ámbito  del  grupo  de  investigación 

Fluvalps  (Proyectos de  investigación CGL2006‐0111 y CGL2009‐06951/BTE; Programa 

ICREA Acadèmia 2011). El grupo realizó estudios en  las cuencas de  los ríos Lütschine, 

Lombach,  Aare,  Kander  y  Sarner.  Los  trabajos  realizados  incluyen  el  análisis  del 

paleoclima,  las  paleoinundaciones  y  los  riesgos  asociados  mediante  un  enfoque 

multidisciplinar,  proveniente  de  campos  de  conocimiento  tan  diversos  como  la 

geomorfología, palinología, hidrología, arqueología, etc.  
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Los resultados obtenidos por Schulte et al. (2005, 2009a, 2012) muestran que los 

testigos sedimentarios  fluviales  registran  las variaciones de  la dinámica sedimentaria 

(producción,  transferencia  y  acumulación)  bajo  la  influencia  de  diversos  factores 

climáticos, pero también debido a cambios en los usos del suelo y la gestión hidráulica 

(Schulte  et  al.,  2009a;  Vischer,  1989,  2003).  Además,  se  ha  podido  identificar  la 

ocurrencia de paleoinundaciones, deslizamientos o flujos de derrubios (Schulte et al., 

2008,  2009a,  2009b).  Estos  estudios  han  demostrado  el  carácter  excepcional  de 

algunos  registros sedimentarios de  los  ríos Lütschine, Lombach y Aare  localizados en 

áreas de llanura deltaica con agradación continua y altamente resolutiva.  

Los  principales  avances  científicos  obtenidos  por  Schulte  et  al.  (2004,  2008, 

2009a, 2012) radican en la utilización de testigos sedimentarios de origen fluvial como 

proxies paleoclimáticos, basados en  la geoquímica de  los sedimentos, el análisis de  la 

granulometría, registros polínicos, y la determinación de horizontes de inundaciones y 

de  pulsos  de  agradación.  En  el  ámbito Alpino  estudios  anteriores  ya habían  podido 

establecer relaciones entre la dinámica sedimentaria y la influencia climática (Burga et 

al., 1997; Patzelt, 1994; Veit, 1988), pero el aporte novedoso ha sido el incremento de 

la  resolución  temporal  de  estos  proxies  sedimentarios  (Schulte  et  al.,2004,  2008, 

2009a, 2014)  y  la utilización de un abordaje multidiciplinar.  Los primeros  resultados 

obtenidos  en  la  llanura  deltaica  del  Lütschine  cuentan  con  registros  con  resolucion 

pluridecadal (Schulte et al., 2009a, 2009b). A partir de estos primeros resultados se ha 

podido establecer una  teleconexión  con proxies paleoclimáticos  locales y  regionales, 

como  la dinámica glaciar (Holzhauzer et al., 2005); el 14C (Reimer et al., 2004), el 18O 

(Stuiver et al., 1997), el  10Be  (Beer et al., 1994), el NAO  index  (Kodera, 2003; Peña y 

Schulte,  2014).  Los  resultados  posteriores  (proyecto  FluvAlps  Plus:  CGL2009‐

06951/BTE)  han  permitido  incrementar  la  resolución  temporal  y  obtener  proxies 

paleoclimáticos con resolución decadal o  intradecadal (Schulte et al., 2012, 2014). Se 

han  llevado  a  cabo  análisis  espectrales  de  estos  proxies,  revelando  frecuencias 

temporales de 65, 80, 105 y 210 años, que apuntan a una correlación con  los ciclos 

solares de Gleissberg y Suess. Asimismo, se ha podido establecer una relación entre los 

ciclos  de  agradación  en  las  llanuras  deltaicas  del  Aare  y  Lütschine,  los  eventos  de 

inundaciones historicas y  la dinámica del Atlántico Norte (Schulte et al., 2008; Peña y 

Schulte, 2014, Peña et al., en prensa). 
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2.7 Sediment budgets y modelización sedimentaria  

El  estudio  de  las  tasas  de  sedimentación  y  el  volumen  y  la  distribución  de 

sedimentos acumulados en el Holoceno es clave para entender los patrones espaciales 

y temporales de la agradación fluvial, así como para el cálculo de tasas de denudación 

en áreas alpinas, bajo el forzamiento de factores internos y externos. En este sentido, 

el  trabajo  de  Church  y  Slaymaker  (1989)  destaca  la  importancia  de  la  estimación 

cuantitativa  de  la  agradación  de  sedimentos  en  fondos  de  valle  y  deltas  para  la 

comprensión de  la evolución del relieve y  la definición del modelado de  los procesos 

geomorfológicos. 

Durante la última década un número creciente de estudios se ha centrado en el 

cálculo de tasas de erosión en cuencas pequeñas que han estado sometidas a cambios 

drásticos en  los procesos sedimentarios debido al  incremento de  la actividad agrícola 

(Trimble, 1999, 2009; Rommens et al., 2005). Otros estudios han enfocado su análisis a 

los  flujos  de  sedimentos  y  el  estudio  de  la  agradación  en  tramos  intermedios  de 

cuencas de tamaño medio (Schrott et al., 2003; Otto et al., 2008). Ha habido también 

importantes  aportaciones  en  relación  con  el  cálculo  del  balance  sedimentario 

(sediment budget)  en  sistemas  fluviales de  grandes dimensiones  (Kesel  et al.,  1992; 

Erkens et al., 2006, 2008; Hoffmann et al., 2008). 

La  elaboración  de  modelos  sedimentarios  source‐to‐sink  puede  depender  de 

varios  tipos  de  inputs.  Los  más  ampliamente  utilizados  incluyen  el  análisis 

litoestratigráfico de  testigos  sedimentarios obtenidos mediante  sondeos  y  zanjas de 

excavación  (Berendsen y Stouthamer, 2001). Este método  tiene un margen de error 

bajo para  la  reconstrucción de procesos  locales, pero es mucho menos preciso en  lo 

que  concierne  a  la  variabilidad  lateral  de  las  unidades  sedimentarias  (Brown  et  al., 

2009).  

En  este  ámbito,  el  enfoque  en  series  temporales  largas  (>  1000  años)  es 

especialmente  importante  para  el  estudio  de  los  procesos  de  erosión  y  agradación 

debido  a  los  problemas  de  subestimación  surgidos  por  el  uso  de  métodos 

instrumentales  cuantitativos. Métodos  como  las mediciones  de  la  concentración  de 

sedimentos  en  suspensión  pueden  subestimar  enormemente  la  transferencia  de 

sedimentos,  debido  a  que  tienen  en  cuenta  periodos  temporales  muy  cortos. 

Champagnac et al. (2009) señalan que, para el análisis de la agradación de sedimentos, 
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la utilización de series temporales cortas, por ejemplo de 30 años, limita la variabilidad 

de  los  resultados  obtenidos,  por  la  imposibilidad  de  incluir  variaciones  de  baja 

frecuencia. Sin embargo, la utilización de estas series es muy eficaz para el análisis del 

transporte  de  sedimentos  en  eventos  extremos,  como  por  ejemplo  el  aporte 

sedimentario en eventos de  inundaciones de gran magnitud  (Arnaud‐Fassetta et al., 

2005). 

El  sediment budget desarrollado por Erkens  (2009)  constituye en  la  actualidad 

uno de  los modelos punteros en términos de complejidad y resolución. El modelo se 

basa  en  una  extensa  base  de  datos  compuesta  por  más  de  200.000  testigos 

sedimentarios, DTM de alta resolución, y un modelo cronológico basado en dataciones 

de radiocarbono y OSL. Los resultados obtenidos con este modelo han contribuido al 

entendimiento de  la respuesta de  la acumulación de sedimentos en el sistema fluvio‐

deltaico de los ríos Rin‐Mosa a la variabilidad ambiental y la actividad antrópica en los 

últimos 7000 años.  

Cabe señalar que  la mayoría de  los modelos son  limitados en  la reconstrucción 

de  las  variaciones  laterales  de  la  agradación  en  fondos  de  valle.  La  existencia  de 

discontinuidades en  las unidades  litoestratigráficas y  la baja precisión de  los modelos 

cronológicos  son  las  principales  limitaciones.  En  las  últimas  décadas  ha  habido 

contribuciones significativas para disminuir estas limitaciones. En el campo del análisis 

de  información  destaca  una  mayor  capacidad  de  procesamiento  de  datos  y  la 

utilización de hardware y software capaces de realizar análisis cada vez más complejos 

(Fotheringham  et  al.,  2000).  Se  han  dado  avances  importantes  en  la  aplicación  de 

métodos numéricos  en  SIG  y  análisis de DTMs para  la modelización de  los  cambios 

morfológicos  en  ríos  (Rosatti,  2002;  Basson  y  Beck,  2002;  Cellino  y  Essyad,  2004; 

Kassem y Chaudhry, 2004; Vetsch y Faeh, 2005); así como en la aplicación de técnicas 

geoespaciales, como el GPS (Chang et al., 2003) y  la adquisición de datos altimétricos 

de  alta  resolución,  entre  los  que  destaca  el  sistema  LiDAR  por  su  alta  resolución 

espacial  y  rango  de  aplicaciones  (French,  2003;  Charlton  et  al.,  2003;  McKean  y 

Roeding, 2004). El análisis de unidades y facies sedimentarias se ha ampliado a través 

de  la utilización de metodologías de detección  remota en el subsuelo. Entre  las más 

relevantes  están  la  elaboración  de  perfiles  2D  por  georadar  (GPR)  y  tomografías 

eléctricas de resistividad (ERT). Estas metodologías permiten elaborar una arquitectura 
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tridimensional de la acumulación de sedimentos en fondos de valle, deltas y abanicos 

aluviales  (Brown, 2006), a  la vez que proporcionan una visualización detallada de  las 

facies  y  paleocanales  (Birkhead  et  al.,  1996;  Corbeanu  et  al.,  2001; Gaswirth  et  al., 

2002; Baines et al., 2002; Carey et al., 2006). 

Otro de  los componentes de  la modelización del proceso de sedimentación son 

los modelos aplicados a la erosión del suelo. En las últimas décadas, con la difusión de 

los  SIG,  se  han  desarrollado  varios modelos  para  la  cuantificación  de  la  erosión  del 

suelo.  Entre  los modelos  de  erosión,  transporte  y  sedimentación más  ampliamente 

utilizados  se  encuentran  la  ecuación  empírica  Universal  Soil  Loss  Equation  (USLE; 

Wischmeier  y  Smith,  1978),  su  versión  revisada,  RUSLE  (Renard  et  al.,  1997),  y  el 

modelo de erosión potencial EPM  (Gavrilovic, 1972, 1976 y 1988). La concepción de 

estos métodos  se  basa  en  la  aplicación  de modelos  teóricos  que  analizan  variables 

físicas de la cuenca de drenaje.  

El método USLE  se  desarrolló  a  finales  de  los  años  70  en  cuencas  de  Estados 

Unidos,  con  la  finalidad  de  prever  la  erosión  anual media  en  áreas  de  vertiente.  A 

pesar de haber sido creado para el análisis de cuencas de pequeña escala, relacionadas 

con mediciones  instrumentales  tomadas  en  campo,  su  aplicación  se  ha  ampliado  a 

áreas de mayores dimensiones, fruto de  la  implementación de técnicas geoespaciales 

en el análisis de cuencas hidrográficas (Desmet y Govers, 1996; De Roo, 1998; Reusing 

et al., 2000).  

Los métodos USLE y RUSLE han sido aplicados en diversos modelos, en el cálculo 

de  la  erosión  del  suelo  en  cuencas  de  pequeña  y mediana  dimensión  (5‐200  km2), 

como por ejemplo el ANSWERS  (Beasley et al., 1982), el AGNPS  (Young et al., 1987), 

PESERA (Kirkby et al.,2000, 2003) o el SEDEM (Van Oost et al., 2000; Verstraeten et al., 

2002; Van Rompay et al., 2001, 2005). Se han utilizado ampliamente estos modelos en 

cuencas del ámbito europeo, como en Suiza (Meusburger et al., 2010); Italia (Grimm et 

al.,  2003; Van  Rompaey  et  al.,  2005);  República  Checa  (Van  Rompaey  et  al.,  2003); 

Hungría (Van Dessel et al., 2008) o Bélgica (Verstraeten et al., 2002). 
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3.1 Los Alpes Berneses 

Gran  parte  del  territorio  suizo  se  sitúa  en  la  cadena montañosa  de  los  Alpes, 

abarcando cerca del 65% de su territorio, con un área de 41285 km2. Su gran extensión 

contribuye  a  que  estas  áreas  de montaña  formen  parte  del  paisaje  característico  del 

territorio  suizo  y  de  su patrimonio  natural  y  cultural.  Los Alpes  suizos  se  encuentran 

limitados al norte por la Meseta suiza; este límite tiene una dirección aproximada OSO‐

ENE desde el  lago Ginebra hacia el  lago Constanza. Al sur se encuentran  limitados por 

los Alpes Peninos y los Alpes Lepontinos (figuras 3.1 y 3.2). 

Se trata de una cordillera con elevadas altitudes, el 24% de su área se encuentra 

por  encima  de  los  2000 m  y  existen  48  picos  por  encima  de  los  4000 metros.  Los 

glaciares  cubren un área de 1230 km2  (aproximadamente el 3% del  territorio  suizo) y 

representan cerca del 44% del total de las áreas glaciadas de los Alpes.  

 

 
Figura 3.1 ‐ Modelo digital del terreno de los Alpes y delimitación de los Alpes Suizos. 

Datos altimétricos del programa SRTM de la Nasa. 
 

 

Dos  grandes  ríos  europeos  tienen  origen  en  los Alpes  suizos:  el Rin,  que  drena 

hacia  el Norte  hasta  el mar  del Norte,  y  el Ródano,  que  drena  hacia  el  Sur,  hasta  el 

Mediterráneo. El río Aare también tiene sus orígenes en los Alpes suizos y se caracteriza 

por estar localizada toda su cuenca en territorio suizo. La cuenca del Aare es el principal 

tributario del Rin en su sector alpino (Figura 3.2). 
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El  área  de  estudio  abordada  en  el  presente  trabajo  se  localiza  en  el  sector 

occidental de los Alpes suizos, en la región conocida como los Alpes Berneses, en el sur 

del cantón de Berna, denominado Berner Oberland. Los Alpes Berneses se sitúan entre 

46°10'N, 7°10'E y 46°50'N, 8°30'E, cubriendo un área de aproximadamente 4200 km2. 

Los  límites meridionales de este  sistema montañoso  separan  la cuenca del Aare de  la 

cuenca del Ródano (Figura 3.3). 

Esta  región  se  caracteriza, de un modo general, por un  sistema montañoso  con 

elevadas pendientes. Las áreas más bajas se sitúan en los fondos de valle, sobre los 500 

msnm,  mientras  que  los  puntos  más  elevados  pueden  exceder  los  4000  msnm.  La 

principal unidad geológica de  los Alpes Berneses  la  constituye el macizo  cristalino del 

Aare, con una disposición OSO‐ENE. En los sectores norte y oeste el macizo se encuentra 

cubierto por mantos de cabalgamiento de rocas sedimentarias del Mesozoico y Terciario 

temprano  (rocas  de  origen  marino:  calizas,  lutitas  y  areniscas).  Sus  cumbres  son 

considerablemente más bajas, variando entre los 2000 y 3500 msnm.   

 

 
Figura 3.2 ‐ La cuenca del río Rin. Delimitación de sus tramos y principales tributarios (Uehlinger et al., 

2009). Destacada en rojo, la cuenca del río Aare. 
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Figura 3.3 ‐ Contextualización del área de estudio en el territorio suizo. Se presentan los principales 
sistemas hidrográficos y los diferentes sectores de los Alpes suizos. Modificado de Hurni (2004). 
 

3.2 Las cuencas de los ríos Aare y Lütschine 

El área de estudio comprende dos cuencas de  los Alpes Berneses que  tienen  su 

base de erosión en el  Lago Brienz: el  sector  superior del  río Aare  y  la  cuenca del  río 

Lütschine.  La  cuenca  superior  del  Aare  abarca  un  área  de  596  km2,  y  la  cuenca  del 

Lütschine,  tributario del Aare,  tiene 379 km2. Ambas cuencas  forman parte del  sector 

más elevado de la cuenca del Aare (Figura 3.3).  

La  cuenca  superior  del  Aare  se  ubica  entre  las  coordenadas  46°31'N,  8°10'E  y 

46°45'N, 8°26'E. El punto más  alto de  la  cuenca  se encuentra en el  Finsteraarhorn,  a 

4274 msnm, y el punto más bajo a 564 msnm, en  la desembocadura en el Lago Brienz. 

La  cuenca  se  caracteriza  por  vertientes  de  fuerte  pendiente,  intercaladas  por  valles 

encajados de fondo plano, entre los cuales destacan: el valle Hasli inferior, localizado en 

el extremo NW de la cuenca, con 12 km de longitud y aproximadamente 13 km2 (Figura 

3.4);  el  valle  Hasli  superior,  situado  1,5  km  al  este  del  valle  Hasli  y  el  valle Urbach, 

localizado al SW de éste. En el límite oriental de la cuenca hay importantes conexiones 

terrestres  entre  el  Cantón  de  Berna  y  sus  cantones  vecinos  de  Uri  y  Valais.  Las 

principales vías de comunicación se sitúan en  los puertos de Sustenpass y Grimselpass. 

La comunicación terrestre al Norte se hace por el puerto de Brünigpass, que conecta con 

los cantones de Lucerna, Obwalden y Nidwalden (Figura 3.5). 
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La  cuenca  del  Lütschine  está  delimitada  por  las  coordenadas  46°29'N,  7°49'E  y 

46°38'N, 8°08'E. El punto más elevado  se ubica en el  Jungfrau a 4158 msnm y el más 

bajo en  la desembocadura del Lago Brienz a 564 msnm, donde  también  se  localiza el 

abanico deltaico del Lütschine, con cerca de 8,1 km2 (Figura 3.4). Este abanico se une al 

Nordeste con el abanico deltaico del río Lombach, creando una superficie terrestre que 

separa los lagos Thun y Brienz (Figura 3.5). En el extremo nordeste del abanico deltaico 

del Lütschine se  localiza el pueblo de  Interlaken, un  importante centro turístico de  los 

Alpes. Muy  cerca  de  Interlaken  se  situa Matten,  asentamiento  que  se  remonta  a  la 

época medieval. 

 

 
 

Figura 3.4 – Las cuencas de  los ríos Aare y Lütschine. Se  indican  los caudales medios anuales, calculados 
para  el  periodo  entre  1954  y  1991.  Se  delimitan  en  amarillo  las  llanuras  deltaicas  de  los  ríos  Aare  y 
Lütschine. DTM elaborado a partir de datos altimétricos de Swisstopo. 
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  Figura 3.5 ‐ Principales localidades y puntos de referencia del área de estudio. 
Landsat mosaic © ESA / Eurimage / Swisstopo, NPOC.  

 
 

En  relación  a  los  usos  del  suelo,  hay  un  predominio  de  las  áreas  de  bosque  y 

pastizales  alpinos,  principalmente  en  el  territorio  situado  por  debajo  de  los  2000 

metros.  En  altitudes  superiores  se  observa  la  influencia  del  dominio morfoclimático 

glaciar y periglaciar, con  la presencia de varios glaciares  (ver apartado 3.2.5.2), nieves 

perpetuas y vertientes rocosas de alta pendiente.  

Las poblaciones más significativas se encuentran situadas en los fondos de valle, a 

altitudes  normalmente  inferiores  a  los  1000  metros.  Sin  embargo,  se  produce  una 

ocupación  dispersa  por  todo  el  territorio.  Existe  también  una  extensa  ocupación  del 

territorio  de  alta montaña  para  la  trashumancia,  hecho  que  contribuye  a  un  cambio 

significativo del  timberline  (limite de crecimiento arbóreo). En  la actualidad continúan 

existiendo extensas áreas de prado alpino, pese a la recuperación de áreas de bosque en 

otros  ámbitos  europeos  de  alta montaña.  El mantenimiento  de  estas  áreas  se  debe 

principalmente a las raíces culturales y a la existencia de subvenciones estatales para la 

ganadería, que contribuyeron, en su momento, a una estabilización en el sector (Gubler‐

Gross, 1962).  
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Aparte de la trashumancia, el turismo es una de las grandes fuentes de ingresos de 

esta  región  (Swiss  Tourism  Federation,  2013),  hecho  que  se  observa  en  la  elevada 

densidad de  infraestructuras dedicadas a esta actividad, en áreas de montaña y en sus 

zonas periféricas. 

 

3.2.1 Climatología 

De  un  modo  general,  el  clima  de  Suiza  está  influenciado  por  masas  de  aire 

provenientes  del  Atlántico,  transportadas  por  los  Westerlies.  La  afluencia  de  estas 

masas de aire proporciona una precipitación constante durante todo el año. La orografía 

prominente de  los Alpes Berneses actúa  como una barrera  climática entre el  sur y el 

norte de Suiza (Kuhlemann, 2007). Las cuencas en estudio se sitúan en la cara norte, una 

región marcadamente más húmeda  y  con  inviernos más  rigurosos que  la  cara  sur.  El 

clima  local  se  encuentra  zonificado  según  la  altitud  (Figura  3.6),  pudiendo  la 

precipitación media anual variar entre  los 1300‐1600 mm a‐1 en cotas más bajas  (560‐

1400 m) y valores superiores a  los 2500 mm a‐1 en  las cotas más elevadas, por encima 

de 2500 m (Hurni, 2004).  

 
Figura 3.6 ‐ Precipitación media anual y localización de seis estaciones meteorológicas del área de 

estudio. En la esquina superior izquierda: precipitación media mensual de las estaciones meteorológicas 
del área de estudio. Datos de precipitación del periodo 1961‐1990. MeteoSwiss; Alpine precipitation 

database of the Institute for Atmospheric and Climate Science, ETH Zurich. 
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La  distribución  anual  de  la  precipitación  en  el  área  de  estudio  (Figura  3.6)  se 

caracteriza por la existencia de un periodo de mayor intensidad de lluvias en los meses 

de verano. En general, más del 30% de la precipitación media anual tiene lugar durante 

los meses de  junio,  julio y agosto. En  los valles  la cantidad de precipitación en verano 

tiende a ser aproximadamente el doble que en  invierno. La excepción a esta tendencia 

se encuentra en altitudes más elevadas, donde existe una inversión del periodo lluvioso 

hacia los meses de invierno (ver estaciones de Guttannen y Grimsel Hospiz de la Figura 

3.6). Esta distribución refleja la importancia de la altitud y también de la precipitación en 

forma de nieve en  los meses de  invierno, de  tal  forma que en estos meses  la mayor 

parte de la cuenca se encuentra cubierta de nieve (Figura 3.7a). En los meses de verano 

solo se observa cubierta nival permanente en cotas superiores a 3000 m (Figura 3.7b). 
 

 
Figura 3.7 – Comparación de la cubierta nival de invierno y verano en la región de los Alpes suizos. La 
imagen A corresponde al día 4 de marzo de 2002 y la imagen B al día 14 de agosto de 2002. Las dos 
imágenes, en color real, han sido obtenidas por el sensor MODIS del satélite TERRA. En color rojo se 

visualiza el área de estudio. NASA Visible Earth Catalog. 
 

El  régimen  de  temperatura media mensual  se  caracteriza  por  la  existencia  de 

estaciones  bien  marcadas  y  con  importantes  variaciones  en  altitud.  En  invierno  la 

a 

b 
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temperatura mínima media varía entre los 4° y los ‐4 °C en áreas inferiores a 2000 m y 

entre  los  ‐8° y  los  ‐12  °C en cumbres  superiores a 3000 m. En verano  la  temperatura 

máxima media se sitúa entre los 12 y los 24 °C en áreas menos elevadas, por debajo de 

los 2000 m, y entre 0 y 4 °C en áreas con altitud superior a 3000 m (ver Figura 3.8). En 

las vertientes orientadas a  los cuadrantes norte y este  las  temperaturas  tienden a ser 

más bajas, debido a su ubicación en la cara umbría de la montaña. En los fondos de valle 

se verifica en invierno la persistencia de bajas temperaturas, con una media de más de 

80 días al año con temperaturas mínimas inferiores a los 0 °C (Hurni, 2004).  

El régimen de vientos tiene una considerable variabilidad estacional y regional y se 

encuentra  fuertemente  afectado  por  la  topografía,  con  velocidades medias  anuales 

máximas entre los 20 y 24 m s‐1 en áreas más elevadas (> 3000 m) y entre 4 y 8 m s‐1 en 

los fondos de valle. La  intensidad del viento tiende a ser más elevada en  los meses de 

invierno  y primavera.  Los  vientos  foehn  son bastante  característicos de  esta  región  y 

ocurren predominantemente en los meses de primavera y otoño en el cuadrante sur de 

las cuencas (Jungo et al., 2002). 

 
Figura 3.8 ‐ Temperaturas medias del mes más frío (enero) y más cálido (julio) del área de estudio. 

 MeteoSwiss (1931‐1970). 
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3.2.2 Geología 

Las principales unidades geológicas del área de estudio se encuentran marcadas 

por una clara división NO–SE (Figura 3.9). En  la cuenca del Aare, el 35% de su extremo 

NO está  compuesto por  rocas  carbonatadas, mientras que el  restante 65%  son  rocas 

cristalinas. La cuenca del Lütschine presenta la proporción inversa, el 64% de la cuenca 

está  compuesto  por  rocas  sedimentarias  y  el  36%  por  rocas  cristalinas.  Estas  últimas 

ocupan el sector SE de la cuenca en las áreas más elevadas (Figura 3.10). La división del 

substrato  rocoso  conlleva una diferenciación de  los  sedimentos  fluviales  trasportados 

por  los  ríos Aare y  Lütschine. Mientras que el primero drena mayoritariamente áreas 

cristalinas,  el  segundo  drena  sobre  todo  áreas  de  rocas  sedimentarias  carbonatadas. 

Esta distribución  resulta en una diferenciación de  la  composición mineralógica de  los 

sedimentos  transportados  por  los  dos  ríos  Aare  y  Lütschine  (Sturm  y Matter,  1978; 

Schulte et al., 2009a; Carvalho y Schulte, 2009).  

De acuerdo con  la  litología y  la  topografía,  los  suelos de  las unidades cristalinas 

consisten  principalmente  en  regosols,  rankers,  gleys,  podzols  y  suelos  pardos.  En 

substratos carbonatados dominan rendzinas y rendzinas pardas (Hurni, 2004). 

 
 

Figura 3.9 ‐ Principales unidades litológicas del área de estudio. Corte geológico A‐A’ en la Fig. 3.10. 
Geotechnical Map of Switzerland 1:200.000. 
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Figura 3.10 ‐ Corte geológico de la cuenca del Lütschine. Schulte et al. (2009a).  
 

Los procesos erosivos en las unidades cristalinas ocurren predominantemente por 

procesos glaciares, periglaciares y dinámica de vertientes. Esto se debe a la localización 

de  estas  unidades  exclusivamente  en  las  áreas  más  elevadas  de  las  cuencas  del 

Lütschine y del Aare (Schulte et al., 2008, 2009a; Figura 3.10). Actualmente, los procesos 

de  erosión  glaciar  y  periglaciar  son  particularmente  importantes  en  las  áreas 

circundantes de los glaciares Unteraar, Oberaar y Gauli, Eiger y Unterer Grindelwald. En 

áreas  donde  predominan  los  substratos  sedimentarios  carbonatados  dominan  los 

procesos fluvio‐gravitatorios.  

Las  principales  unidades  geológicas  presentes  en  las  dos  cuencas  están 

representadas en  la Tabla 3.1. El substrato cristalino está constituido por unidades de 

rocas  intrusivas del Paleozoico  (granitos, dioritas y  sienitas) y por  rocas metamórficas 

del Mesozoico (gnéises y micaesquistos). La composición mineral de estas unidades está 

mayoritariamente  marcada  por  la  presencia  de  cuarzo, micas  (biotita  y  moscovita), 

feldespatos  (predominantemente  con  alto  contenido  en potasio  y/o  sodio)  y  cloritas. 

Destaca  también  la  presencia  de  otros minerales  (apatita,  epidota,  granate,  anfíbol, 

etc.), pero en proporciones inferiores (Arn, 2002). 

Las  unidades  de  rocas  sedimentarias  están  compuestas  por  formaciones  del 

Triásico,  Jurásico  y  Cretácico.  Son  unidades  ricas  en  carbonatos,  constituidas 

principalmente  por  calizas  (intercaladas  con  capas  de  margas),  filitas  calcáreas  y 

esquistos margosos. 

Los principales valles del área de estudio tienen su génesis en las diferentes fases 

de erosión  glaciar del Pleistoceno.  Sin embargo, el  valle Hasli puede haber  tenido un 

origen  fluvial al  final del periodo Terciario, debido al  levantamiento del macizo central 
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alpino  (Valle,  1994;  Schmid  et  al.,  2004).  Durante  el  Pleistoceno,  la  referida  erosión 

glacial  formó  profundos  valles  de  sobreexcavación.  Los  lagos  Thun  y  Brienz  son  un 

testigo de la sobreexcavación del glaciar Aare, que llegaba inicialmente hasta Meiringen 

(Hantke y Scheidegger, 2007; ver Figura 3.5). La erosión glaciar del valle Hasli no ha sido 

semejante a la ocurrida en las áreas de los lagos Brienz y Thun, debido principalmente a 

diferencias  en  la  estructura  tectónica  y  litológica.  El  glaciar  Aare  erosionó  la misma 

unidad  geológica  predominante  en  este  sector  (margas  y  calizas  pertenecientes  a  la 

formación Helvética y de Wildhorn), pero lo hizo en direcciones distintas. Mientras que 

en el sector de los lagos Brienz y Thun el glaciar erosionó las capas geológicas a lo largo 

de una estructura en anticlinal, en el valle Hasli lo ha erosionado perpendicularmente a 

esa  estructura  (Valle,  1994).  En  el  caso  del  valle Hasli,  esta  erosión  se  ha  efectuado 

principalmente  en  las  formaciones  del  Dogger  y  continuó  a  través  de  las  unidades 

subyacentes (Tabla 3.1), hasta profundidades superiores a 350 metros con relación a la 

superficie actual (Valle, 1994; Sturm y Matter, 1978). 

Tabla 3.1   
Descripción y caracterización de las principales unidades geológicas presentes en el área de estudio. 
Modificado de Valle (1994). 
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Con el retroceso de los glaciares Aare y Lütschine hace aproximadamente 16000 y 

17000  años  (fases  de  Meiringen  y  de  Interlaken)  se  ha  formado  un  extenso  lago 

proglaciar,  denominado  lago  Wendel,  localizado  entre  lo  que  es  hoy  el  pueblo  de 

Meiringen y la ciudad de Thun (Hantke y Scheidegger, 2007). Posteriormente a la fase de 

Meiringen,  todo  el  extremo  occidental  del  valle  Hasli  quedó  sumergido  en  el  lago 

Wendel, formándose la llanura deltaica del Aare en el extremo oriental del lago (Hantke, 

1980). La presencia de este lago explica la existencia de depósitos lacustres a más de 20 

m  de  profundidad  en  la  llanura  deltaica  actual  del  Aare  (WEA,  testigo  número 

650/177.7).  La  progresiva  acumulación  de  sedimentos  transportados  por  los  ríos 

Lütschine y Lombach produjo  la configuración actual, dividiendo el  lago Wendel en  los 

actuales lagos Thun y Brienz.  

 

3.2.3 Procesos fluviales y formación de los deltas 

La mayoría de  los sedimentos transportados por  los ríos Aare y Lütschine forman 

parte de la agradación en los fondos de valle, principalmente en los deltas localizados en 

el Lago Brienz (Figura 3.4). Desde la retirada de los glaciares del Aare y Lütschine, al final 

de  la última  glaciación,  se ha  acumulado un espesor muy  significativo de  sedimentos 

(> 350 m; Kellerhals y Haefeli, 1985), formando cuerpos deltaicos en la desembocadura 

de  las cuencas de drenaje del Aare y del Lütschine  (Figura 3.9). La  formación de estos 

deltas  ha  estado  condicionada  por  el  espacio  disponible  de  la  cubeta  de 

sobreexcavación  glaciar  de  ambas  cuencas.  En  el  caso  del  Lütschine,  el  espacio 

disponible ha posibilitado el desarrollo de un abanico deltaico, pero en la cuenca del río 

Aare  el  fondo  de  valle  se  caracteriza  por  una  forma  alongada  con  pendientes 

acentuadas, condicionando de este modo el desarrollo de un delta en sentido estricto. 

El tramo inferior del río Aare se caracteriza como un delta complejo, donde coexiste un 

sistema deltaico en el límite con el lago Brienz y una llanura aluvial en el fondo del valle 

Hasli. La morfología fluvial natural en el fondo del valle varía entre un sistema fluvial de 

tipo braided en el sector superior del valle y el dominio de canales meandriformes en el 

sector distal del valle (entre Unterbach y el lago Brienz).  

La sedimentación de estos deltas se caracteriza por  la existencia de tres tipos de 

facies sedimentarias: las facies de topset, formadas por sedimentos que se acumulan en 

la  llanura  deltaica;  las  facies  de  foreset,  constituidas  por  la  acumulación  en  el  frente 
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deltaico y las facies de bottomset que integran la sedimentación laminada de finos en el 

fondo del  lago (Gilbert, 1890; Figura 3.11). La distribución de  los depósitos deltaicos se 

divide en dos  sectores principales: el  sector  subaéreo  y el  sector  subacuático  (Arche, 

1992). En el sector subaéreo se encuentra la llanura deltaica con los depósitos de topset, 

de pendiente poco pronunciada  (< 2°) y dominada por procesos  fluviales. En el sector 

subacuático se  identifican el frente deltaico con depósitos de foreset y el prodelta con 

depósitos de bottomset. El frente deltaico se encuentra en la porción proximal del delta 

subacuático y se caracteriza por una pendiente pronunciada (> 5°) y predominancia de 

gravas  y  arenas;  el  prodelta  presenta  una  pendiente  menos  marcada  y  facies 

sedimentarias compuestas por limos y arcillas (ver Figura 3.11).  

El Lago Brienz tiene un papel muy importante para la formación de estos deltas, ya 

que actúa como un sediment sink prácticamente perfecto, almacenando la totalidad de 

los  sedimentos  transportados  por  los  ríos  Aare  y  Lütschine.  La  existencia  de  estos 

depósitos hace de estas dos subcuencas el área de estudio idónea para el análisis de la 

variabilidad fluvial,  la sedimentación en  los fondos de valle y el estudio de  los sistemas 

fluviales alpinos.  
 

 
Figura 3.11 – Geometría sedimentaria de un delta de tipo Gilbert. Gilbert (1890). 

 

La sedimentación en la llanura deltaica es controlada por procesos de agradación 

fluvial  y  presenta  una  variabilidad  sedimentaria  bastante  elevada  de  acuerdo  con  los 

diferentes  ambientes  sedimentarios  como  canales,  levées  o  depresiones 

interdistributarias  (Llorca  et  al.,  2012).  Los  cambios  laterales  de  las  diferentes  facies 

dependen  de  la  posición  del  canal  principal.  Además  de  los  procesos  de  agradación 

fluvial  también  destacan  importantes  aportes  laterales  a  través  de movimientos  en 

masa.  El deslizamiento de Bitschi  y  los debris  flows de Keenholz  y de Riseten  (Figura 

3.12)  son  ejemplos  que  demuestran  el  condicionamiento  de  la  llanura  deltaica  por 

depósitos de este tipo. 
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El  frente  deltaico  de  ambos  deltas  se  caracteriza  por  un  perfil  rectilíneo  y  una 

pendiente elevada, con una inclinación que varía entre 26° y 17° (Adams et al., 2001). En 

la base del  frente deltaico  la pendiente disminuye considerablemente y  se observa  la 

existencia  de  surcos  y  gullies,  causados  por  corrientes  de  turbidez  (Sturm  y Matter, 

1978; Figura 3.13). Las áreas más profundas del lago Brienz (304 msnm) son el centro de 

deposición  de  la  sedimentación  pelágica  y  de  la  sedimentación  de  turbiditas  de  los 

frentes  deltaicos  del  Aare  y  del  Lütschine.  Esta  sedimentación  se  caracteriza 

mayoritariamente por la presencia de materiales finos como limos y arenas finas que se 

disponen de forma laminada (Figura 3.13). 

 
Figura  3.12  –  Principales  elementos  geomorfológicos  de  la  llanura  deltaica  del  Aare  (valle  Hasli).  La 
localización de  los sondeos realizados se expone en  los capítulos 5 y 7. El curso antiguo del río Aare ha 
sido reconstruido mediante el Atlas Meyer‐Weiss (Meyer y Weiss, 1802). Fotografía: Schweizer Luftwaffe 
(2007). 
 

Considerando una dinámica  fluvial en su estado natural,  las  fracciones más  finas 

son  transportadas  hacia  los  frentes  deltaicos  del  Aare  y  del  Lütschine.  En  el  frente 

deltaico el flujo de los ríos pierde velocidad y la fracción de arenas se deposita sobre la 

pendiente  superior  (delta  sublacustre;  Figura  3.13).  Sin  embargo,  los  sedimentos 

acumulados en los deltas sublacustres pueden ser de mayor granulometría en periodos 
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donde  los  ríos  poseen  mayor  caudal,  principalmente  en  los  meses  de  primavera  y 

verano, como consecuencia de  la época de  lluvias y del deshielo en áreas de cabecera. 

Cuando  el  caudal  es más  elevado  incrementa  la  porción  de  gravas  y  arenas  gruesas 

acumuladas en el talud superior del frente deltaico (Adams et al., 2001).  
 

 
Figura 3.13 – Principales tipos de sedimentación subacuática y distribución de los mecanismos de 

transporte y deposición en el lago Brienz. Modificado de Sturm y Matter (1978).  
 

Los sedimentos más finos (mayoritariamente  limos) permanecen en suspensión y 

son transportados por corrientes superficiales hacia el centro de deposición  localizado 

en  las  áreas  más  profundas  del  lago  Brienz  (Figura  3.13).  La  distribución  de  estos 

sedimentos está condicionada por  la existencia de una estratificación estacional de  las 

masas de agua del lago Brienz, caracterizada por la variación de la termoclina (diferencia 

entre  temperatura  y  densidad  de  las masas  de  agua)  en  los meses  de  verano  y  de 
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invierno  (Jaun  et  al.,  2007).  La  dinámica  estacional  de masas  de  agua  de  diferente 

temperatura  y  densidad  permite  la  existencia  de  flujos  internos  (interflows)  que 

distribuyen  los sedimentos en suspensión, mientras que otros flujos circulan a  lo  largo 

de  los deltas  sublacustres  como  corrientes de  turbidez  (Sturm  y Matter, 1978;  Figura 

3.13).  

La  formación de deltas  sublacustres  se  restringe  a  las  áreas del  frente deltaico. 

Estos  frentes deltaicos alcanzan una  longitud entre 2800 y 3200 metros a partir de  la 

línea  de  costa  en  el  caso  del  Aare,  y  aproximadamente  2200 metros  en  el  caso  del 

Lütschine (Sturm y Matter, 1978). 

Considerando la totalidad de los sedimentos acumulados en los deltas en estudio, 

se  pueden  encontrar  principalmente  depósitos  morrénicos,  postglaciares  y  fluviales 

(Hantke, 1980; Hantke y Wagner, 2005). Las características litológicas de la totalidad de 

los sedimentos acumulados en  las cubetas de sobreexcavación glaciar del valle Hasli y 

del  Lütschine  son  poco  conocidas.  La  mayoría  de  los  sedimentos  que  actualmente 

forman parte de los deltas del Aare y del Lutschine tendrían una edad máxima entre los 

16‐17 ka (fases de Meiringen y de  Interlaken; Hantke y Wagner, 2005 y 2006), aunque 

posiblemente  se  pueden  conservar  depósitos  morrénicos  y  till  de  fondo  de  las 

glaciaciones  pleistocenas.  Ejemplos  de  la  existencia  de  estos  depósitos  se  han 

encontrado en cubetas de sobreexcavación similares al área de estudio (Finckh y Kelts, 

1976; Dehnert et al., 2012). 

De  los  más  de  350  metros  de  sedimentos  acumulados  desde  el  inicio  del 

Pleistoceno, apenas  los primeros 50 metros  se encuentran documentados en  testigos 

sedimentarios (máximo de 52 m en el valle Hasli: WEA, testigo número 654/175.13). De 

las unidades sedimentarias más profundas apenas se tiene alguna  información a partir 

de  perfiles  sísmicos  y  geoeléctricos  (Sturm,  1976;  Matter  et  al.,  1973;  Kellerhals  y 

Haefeli,  1985).  Estos  trabajos  han  proporcionado  algún  conocimiento  sobre  la 

profundidad de la erosión en la roca madre durante las glaciaciones del Pleistoceno y el 

espesor  de  los  sedimentos  acumulados  desde  el  deshielo  de  los  glaciares  del Aare  y 

Lütschine. El espesor de estos sedimentos puede ser bastante considerable, ya que, por 

ejemplo,  en  el  caso  del  delta  del  Lütschine  el  contacto  entre  la  roca  madre  y  las 

unidades  sedimentarias  inferiores ha  sido estimado  a 550 m bajo  la  superficie  actual 

(Kellerhals y Haefeli, 1985).  
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El  estudio  geocronológico  y  paleoambiental  llevado  a  cabo  por  Schulte  et  al. 

(2009a)  permitió  reconstruir  de  forma  aproximada  el  límite  entre  los  sedimentos  del 

Tardiglaciar  y del Holoceno  en  el delta del  Lütschine.  La obtención de  sondeos  en  el 

sector  intermedio  de  la  llanura  deltaica  (cerca  de  Matten,  Figura  3.5)  permitió  la 

obtención  de  una  edad  de  5000  cal.  BP  en  sedimentos  orgánicos  con  17  m  de 

profundidad. La extrapolación lineal de esta cronoestratigrafía permite estimar el límite 

del Tardiglaciar a  cerca de 40 m de profundidad  (Schulte et al., 2009a). El  trabajo de 

Bodmer et al. (1976), basado en el análisis de un testigo sedimentario en el sector más 

distal de la llanura deltaica del Lütschine (localizado en Unterseen, en el extremo NO del 

delta  del  Lütschine),  también  destaca  la  importancia  de  las  fases  de  sedimentación 

postglaciares y tardiglaciares. El referido estudio ha identificado, a través de un análisis 

polínico,  la  fase cálida de Alleröd a 26 metros de profundidad,  representando de este 

modo  los últimos 11700 años de sedimentación. Teniendo en cuenta que  la superficie 

de  abrasión  glaciar  puede  superar  los  500  m  por  debajo  de  la  superficie  actual 

(Kellerhals y Haefeli, 1985) se concluye que  la mayor parte del relleno sedimentario de 

estos valles se ha acumulado en los periodos postglacial y tardiglaciar, entre los 17000 y 

los  11700  años  BP.  En  el  valle  Hasli  la  importancia  de  estas  fases  sedimentarias  es 

también  evidente  a  partir  del  análisis  de  testigos  en  profundidad.  La  existencia  de 

depósitos morrénicos y sedimentos  lacustres  interestadiales a profundidades de 50 m 

bajo la superficie actual (WEA, testigo número 654/175.13; Figura 3.14, perfil 2) muestra 

que la mayor parte del relleno de la cubeta de sobreexcavación (profundidades > 300 m) 

corresponde a los periodos postglacial y tardiglaciar. 

Según Valle (1994), la sedimentación postglaciar puede ser resumida en tres fases: 

1)  retroceso de  los glaciares Aare y  Lütschine al  final del Pleistoceno y  formación del 

lago Wendel hasta el área de Meiringen; 2) sedimentación en  los  frentes  glaciares  y en 

las principales depresiones, posible  intensificación de procesos gravitatorios de  laderas 

(flujos de derrubios, deslizamientos y desprendimientos; Sass y Krautblatter, 2007); 3) 

acumulación de sedimentos mayoritariamente de origen fluvial en los últimos 8000 años 

(Dehnert et al., 2012). 
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Figura 3.14 – Principales tipos de sedimentos presentes en la llanura deltaica del Aare y perfiles 

geológicos de dos sectores del valle Hasli. Modificado de Valle (1994). 
 

Para  los  sedimentos más  superficiales,  correspondientes  al Holoceno  Tardío,  se 

dispone  de  un  conjunto  de  datos  consistente  en  testigos  sedimentarios, 

cronoestratigrafía,  análisis  geoquímicos  y  polínicos,  etc.  e  información  detallada.  Los 

trabajos  de  Schulte  et  al.  (2008,  2009a),  Baró  y  Schulte  (2009)  y  Carvalho  y  Schulte 

(2013) aportan  informaciones pormenorizadas sobre  los ambientes sedimentarios y  las 

tasas de sedimentación en las llanuras deltaicas del Aare y Lütschine en los últimos 2500 

años. La cronoestratigrafía de estos trabajos  indica tasas de sedimentación entre 0,5 y 

3,5 mm a‐1 en los últimos 2500 años, mucho más bajas que las estimadas para el periodo 

postglaciar, de más de 20 mm a‐1 (Hinderer, 2001). 

La  disposición  de  los  sedimentos más  recientes  de  la  llanura  deltaica  depende 

principalmente  de  los  diferentes  ambientes  sedimentarios  propios  de  la  llanura.  Se 

distinguen  principalmente  facies  de  canal,  de  levée  y  de  depresión  interdistributaria 

(Llorca  et  al.,  2012).  De  estas  facies  se  diferencia  principalmente:  1)  horizontes  de 

arenas y gravas del Aare, situados en áreas de canales o paleocanales; 2) horizontes de 

arenas finas en levées y 3) horizontes de limos y arcillas en las áreas deprimidas (Figura 

1 

2 

Perfil 1  Perfil 2 
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3.14,  perfil  1).  Las  características  sedimentarias  de  los  horizontes  presentes  en  las 

llanuras  de  inundación  suelen  variar  entre  sedimentos  de  arenas  trasportadas  por 

sucesivos  eventos  de  inundaciones  y  unidades  de  limos  y  arcillas,  intercalados  con 

algunos horizontes  turbosos, principalmente en áreas más deprimidas  y más estables 

(menos afectadas por eventos de inundación).  

A  ambos  lados  de  la  llanura  aluvial  son  también  frecuentes  los  depósitos 

provenientes de  las  laderas, principalmente en forma de  flujos de derrubios, conos de 

derrubios, abanicos aluviales y materiales de deslizamientos (ver Figura 3.14, perfil 1 y 

2).  Los  procesos  fluviogravitatorios  afectan  predominantemente  a  las  áreas  más 

cercanas a las laderas, aunque también existen registros que indican su influencia en el 

recorrido pasado del río Aare (Gander, 2007; Carvalho y Schulte, 2013). Estos depósitos 

están  formados  por  sedimentos  gruesos  y mayoritariamente  angulosos.  Los  abanicos 

aluviales  se  forman  por  la  acción  de  torrentes  alpinos,  de  los  cuales  destacan  el 

Hüsenbach, Alpbach y Rychenbach,  localizados en el sector este del valle Hasli  (Figura 

3.14). 

La  distribución  de  los  paleocanales  de  la  llanura  deltaica  del  Lütschine  permite 

identificar las principales áreas de la llanura que han estado asociadas a facies de canal o 

de  levée  (Figura 3.15) en periodos recientes. La cartografía realizada por Schulte et al. 

(2009a)  indica  la existencia de dos canales principales, uno en el extremo occidental y 

otro  de  mayor  anchura  al  este  de  la  llanura  deltaica.  La  localización  de  estos 

paleocanales coincide con  la  información obtenida de  fuentes documentales históricas 

que atestiguan  la existencia de estos dos canales desde al menos  finales del  siglo XVI 

(Schöpf, 1578).  

El área central y más distal del abanico  (testigo  IN‐2, ver  figuras 3.15 y 3.16)  se 

distingue por  la baja densidad de paleocanales  y por el dominio de  sedimentos  finos 

(limos  y  arcillas)  y de  turba  (Schulte  et al., 2009a).  La excepcional  continuidad de  las 

unidades  litoestratigráficas en esta área se muestra en  la Figura 3.16, donde se puede 

observar la extensión lateral de horizontes de turba y de arenas finas y limos en un corte 

con varias decenas de metros de longitud.  
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Figura 3.15 ‐ Principales estructuras fluviales (paleocanales) de la llanura deltaica del Lütschine. El círculo 

rojo localiza el testigo sedimentario IN‐2 (ver Figura 3.14). Schulte et al. (2009a). 
 

 
Figura 3.16 – Vista de un corte en el sector central de la llanura deltaica del Lütschine. 

Fotografía: Schulte, 2001, en Schulte et al. (2009a). 
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La sedimentación actual se caracteriza por una agradación acelerada en los frentes 

deltaicos del Aare y del Lütschine, debido en gran parte a la canalización de  los ríos en 

su tramo final (Vischer, 2003; Schulte et al., 2009b), contribuyendo a una transferencia 

de  la mayor parte de  los sedimentos directamente hacia el  lago Brienz. Por otro  lado, 

existe en  la cuenca del Aare una  importante retención de sedimentos por parte de  los 

embalses  situados en  su  cabecera para  su aprovechamiento hidroeléctrico  (ver punto 

3.2.5.1). 

Excluyendo  las  intervenciones  hidráulicas más  recientes  (siglos  XIX  y  XX),  cabe 

destacar el papel de  los cambios  inducidos por  las  intervenciones humanas en  tiempo 

histórico. Además de las numerosas catástrofes naturales que han marcado la evolución 

y  procesos  de  acumulación  del  valle Hasli  y  del  abanico  deltaico  del  Lütschine,  cabe 

considerar varias  intervenciones artificiales en el sistema  fluvial que han contribuido a 

un cambio de los procesos y formas de agradación. De entre las diversas intervenciones 

efectuadas  para  el  aprovechamiento  de  áreas  agrícolas  o  para  la  protección  de 

inundaciones resalta la efectuada por los monjes del monasterio de Interlaken en 1434. 

Esta  intervención consistió en  la construcción de una presa en el canal que une el  lago 

Brienz con el lago Thun, provocando de este modo la subida del nivel del lago Brienz en 

cerca de 2 metros con respecto al nivel actual (Vischer, 1989).  

 

3.2.4  Geomorfología 

Las  principales  formas  geomorfológicas  actuales  del  área  de  estudio  tienen  su 

génesis en el último periodo glaciar. Este periodo se encuentra limitado desde el último 

interglaciar  hace  115  ka  (Eemiense)  hasta  el  inicio  del  interglaciar  actual,  hace 

aproximadamente  11  ka  (Holoceno).  Durante  este  periodo  se  registraron  diferentes 

fases  de  avance  glaciar,  siendo  la  más  importante  y  probablemente  la  de  mayor 

extensión glaciar la fase del Würm Tardío o Último Máximo Glaciar (LGM), entre 30 y 18 

ka (Ivy‐Ochs et al., 2008). Durante esta fase prácticamente  la totalidad de  la superficie 

del área de estudio se encontraba por debajo de extensas masas de hielo (Jäckli, 1962, 

1970). 

Los  principales  testigos  de  las  formas  y  procesos  geomorfológicos  ocurridos 

durante el LGM consisten en: los nunataks, que actualmente forman parte de las crestas 

más elevadas del área de estudio;  las cubetas de sobreexcavación glaciar, valles en U, 
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circos glaciares, valles colgados, rocas aborregadas y estriadas, que son un testigo de la 

fuerza erosiva y dirección de las masas de hielo durante el LGM (Hantke y Scheidegger, 

2007); y  los diversos depósitos morrénicos en  laderas y fondos de valle y depósitos de 

till de fondo, que aportan información sobre la dinámica de las distintas fases de avance 

y deshielo glaciar.  

A partir del Holoceno  se verifica un  importante  retroceso en  la extensión de  las 

grandes masas  de  hielo  del  LGM  (Hantke  y Wagner,  2005),  quedando  los  glaciares 

confinados a los valles y circos más elevados del área de estudio (Ivy‐Ochs et al., 2009). 

La dinámica de los glaciares del área de estudio durante el Holoceno se encuentra bien 

documentada  en  los  trabajos  de  Hormes  et  al.  (1998,  2001),  Joerin  et  al.  (2006)  y 

Holzhauser et al. (2005). Las principales expresiones de esta dinámica glaciar consisten 

en depósitos morrénicos y till de fondo, que marcan la extensión de las lenguas y circos 

glaciares durante las oscilaciones climáticas del Holoceno (Holzhauser et al., 2005). 

En  la actualidad, aparte del modelado glaciar, dominan  las formas generadas por 

procesos  fluviales  y  también  por  procesos  fluvio‐gravitatorios.  En  los  primeros  se 

incluyen  los  fondos  de  valle  y  deltas  aluviales  que  son  el  tema  central  del  presente 

trabajo y también conos aluviales y vertientes sujetas a procesos de erosión fluvial. En 

las formas generadas por procesos fluvio‐gravitatorios   se  incluyen canales de aludes y 

de  desagüe,  conos  de  deyección  y  áreas  afectadas  por  caída  de  bloques  y 

deslizamientos. 

La morfología de las vertientes de los valles principales se encuentra condicionada 

por  las  dos  unidades  geológicas  principales  presentes  en  las  cuencas  en  estudio  (ver 

Figura 3.9). En áreas compuestas por rocas cristalinas y metamórficas, las vertientes son 

en general convexas, con pendientes elevadas y abruptas. Éstas corresponden también 

a las áreas más elevadas de ambas cuencas, con la altitud de las cumbres elevándose a 

cotas  por  encima  de  los  3000 metros.  Se  distingue  también  que  los  valles  son más 

estrechos  en  sus  cabeceras  y  se  encuentran  importantes  depósitos  de  vertiente  en 

forma de conos de derrubios o movimientos en masa (Ziegler et al., 2013). En áreas de 

roca carbonatada dominan las vertientes con menos pendiente, con perfiles alongados y 

escalonados. Especialmente en unidades de calizas y margas del Triásico se distingue un 

modelado mucho más suave, en comparación con las áreas cristalinas. 
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3.2.4.1 Dinámica de vertientes  

La dinámica de vertientes observada en el área de estudio se debe principalmente 

a  tres  tipos de procesos: erosión hídrica, movimientos en masa y movimientos  fluvio‐

gravitatorios. De estos procesos,  los más dinámicos actualmente  son  los movimientos 

en  masa  causados  por  la  inestabilidad  de  las  vertientes  (Huggel  et  al.,  2012).  Esta 

inestabilidad  incide  particularmente  en  áreas  afectadas  por  el  deshielo  glaciar  o  la 

degradación del permafrost.  

A título de ejemplo se exponen tres emplazamientos que en los últimos años han 

registrado una dinámica de vertientes muy activa. Los dos primeros  se  localizan en  la 

cuenca  del Aare,  en  los  abanicos  aluviales  de  Rotlaui  y  Spreitlaui,  situados  cerca  del 

pueblo de Guttannen (Figura 3.5). El abanico de Rotlaui registró un flujo de derrubios en 

agosto de 2005,  con un  volumen aproximado de 500000 m3 que obturó el  fondo del 

valle, modificando el curso del canal natural del río Aare (Figura 3.17a). La degradación 

del  permafrost  en  las  áreas  superiores  a  2000  m,  acompañada  por  fuertes 

precipitaciones, parecen haber sido los desencadenantes de este evento, causando una 

brecha en una morrena terminal  localizada a 2400m de altitud (Huggel et al., 2012). El 

abanico  de  Spreitlaui  ha  registrado  varios  eventos  de  debris  flows  a  partir  de  2009. 

Destaca un evento ocurrido en 2010 que movilizó cerca de 100000 m3 de sedimentos 

(Hahlen, 2010). Como  consecuencia de estos procesos, el  canal principal efectúa una 

incisión acelerada, cerca de 21 metros de profundización en  los últimos años  (Hahlen, 

2010;  Figura  3.17b).  Las  principales  causas  atribuidas  a  los  debris  flows  acaecidos  en 

época reciente son por un lado el deshielo de áreas de permafrost  en la cabecera de la 

cuenca, que fomenta la inestabilidad y la caída de bloques y por otro lado la saturación 

de  las capas superficiales por el agua procedente de  la fusión de  la nieve en  los meses 

de verano (Huggel et al., 2012). 
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Figura 3.17 ‐ Abanicos aluviales del entorno de Guttannen; a) Flujo de derrubios en el abanico aluvial del 
Rotlaui en agosto de 2005; b) Vista del canal principal del abanico aluvial del Spreitlaui (nótese la 

profunda incisión del canal principal, verificada principalmente en los últimos cuatro años).  
Fotografía a: BAFU, 2008; fotografía b: F. Carvalho, 2012. 

 

El tercer emplazamiento afectado por una dinámica de vertientes bastante activa 

en  los  últimos  años  se  sitúa  en  la  cuenca  del  Lütschine,  en  el  glaciar  Unterer 

Grindelwald. En  los últimos años se han observado varios eventos de movimientos en 

masa, relacionados con un aumento de  la  inestabilidad de  las vertientes debido sobre 

todo  a  la  retirada del  glaciar  y  al deshielo de  áreas de permafrost. De estos eventos 

destacan  la caída de bloques y el colapso de parte de una pared rocosa con 2.000.000 

m3 en  la  garganta de  sobrexcavación  glaciar  (Oppikofer  et al., 2008;  Figura 3.18a);  la 

ocurrencia  de  varios  deslizamientos  y  debris  flows  en  áreas  de  morrenas  laterales 

(Figura 3.18b); y la caída de bloques en áreas de deshielo de permaforst (Huggel et al., 

2012). 

El  aumento de  temperatura  y periodos de precipitación prolongada  y/o  intensa 

pueden influir en la ocurrencia de movimientos en masa. Sin embargo, no se observa un 

aumento significativo de episodios de deslizamientos, debris flows y caídas de bloques 

en los últimos años, atribuibles al calentamiento global (Hilker et al., 2009). 
 

 

Figura 3.18 – Ejemplos de inestabilidad de vertientes en el área contigua al glaciar Unterer Grindelwald; a) 
colapso de un flanco de pared rocosa de la garganta del glaciar Unterer Grindelwald; b) inestabilidad de la 
morrena lateral del glaciar, susceptible a la ocurrencia de movimientos de masa. Fotografías: BAFU, 2013. 

a b 

a
b 
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3.2.5 Dinámica fluvial 

El régimen hidrológico de la cuenca superior del Aare se caracteriza por un caudal 

medio de 35,0 m3s‐1  (entre 1954 y 1991). El caudal médio del río Lütschine es de 18,8 

m3s‐1  (entre  1948  y  2000). Ambos  ríos  tienen  un  régimen  hidrológico  natural  de  tipo 

nivoglaciar  (preintervención):  las  variaciones  del  caudal  dependen  no  solo  de  la 

precipitación,  sino  también  del  deshielo.  Las  dos  cuencas  se  caracterizan  por  la 

presencia de glaciares en sus cabeceras, que determinan el régimen hidrológico en  los 

meses de verano  (ver  figuras 3.19 y 3.20). En el caso del Aare, su régimen hidrológico 

también está bastante influido por el almacenamiento en las diversas presas existentes 

en la parte superior de la cuenca (ver punto 3.2.5.1). 

La  permeabilidad  superficial  varía  según  las  características  de  las  distintas 

unidades geológicas del área. En  substratos  cristalinos existe una baja permeabilidad, 

mientras  que  en  las  unidades  formadas  por  rocas  carbonatadas  existe  una 

permeabilidad elevada, acompañada de la existencia de importantes acuíferos, situados 

en el extremo NNE en el caso del Aare y en gran parte del sector NO en el caso de  la 

cuenca del Lütschine. 

En  la cuenca del Aare, el caudal máximo registrado entre 1954 y 2013 ha sido de 

444 m3  s‐1  y  el  caudal mínimo  de  3,61m3s‐1.  Para  el  Lütschine,  entre  1933  y  2013  el 

caudal más elevado ha sido de 264 m3s‐1 y el caudal mínimo ha sido de 2,3 m3s‐1 (BAFU, 

2013). Los caudales máximos observados en ambas cuencas se relacionan con el mismo 

evento ocurrido entre el 20 y el 22 de agosto de 2005. Este evento causó inundaciones 

catastróficas en  las  llanuras deltaicas del Aare y del Lütschine (ver áreas de  inundación 

en  las  figuras 3.21  y 3.22)  y  se ha  atribuido  a una  combinación entre precipitaciones 

muy  intensas  y  concentradas  del  20  al  22  de  agosto  y  el  deshielo  en  la  cabecera  de 

ambas  cuencas.  En  Suiza,  las  inundaciones  son  el  riesgo  natural  que más  daños  ha 

causado,  con pérdidas de  7110 millones  €  entre  1972  y  2007  (Hilker  et al.,  2009).  El 

evento de agosto de 2005 ha  sido el que más daños económicos ha causado durante 

este periodo, con costes aproximados de 1870 millones € (Hilker et al., 2009).  

 

 

 

 



 
Figura 3.19 – Red hidrográfica y principales glaciares de la cuenca del Aare. Las presas principales y sus 
embalses  aparecen  en  cursiva.  Glaciares:  RL,  Rosenlauigletscher;  GA,  Gauligletscher;  UA, 
Unteraargletscher; OA, Oberaargletscher; TG, Triftgletscher;  SL,  Steinlimigletscher;  SG,  Steingletscher; 
WG, Wendengletscher; BG, Bächligletscher; GB, Gruebengletscher. 
 

 
Figura  3.20  –  Red  hidrográfica  y  principales  glaciares  de  la  cuenca  del  Lütschine.  Glaciares:  Ts, 
Tschingelfirn; Br, Breithorngletscher; HS, Hindre Schmadrigletscher; VS, Vordre Schmadrigletscher; MB, 
Mittlerer  Breitlouwenengletscher;  St,  Stuefesteigletscher; Gi, Giesengletscher; Gu, Guggigletscher;  Ei, 
Eigergletscher; Ch, Challifirn; UG, Unterer Grindelwaldgletscher; OG, Oberer Grindelwaldgletscher.  
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Figura 3.21 – Área inundada en el evento de agosto de 2005 en la llanura deltaica del Aare. El área azul 

representa las zonas inundadas, las áreas rosas representan flujos de derrubios. BAFU (2008). 
 

 
Figura 3.22 – Área inundada en el evento de agosto de 2005 en la llanura deltaica del Lütschine. El área 

azul representa las zonas inundadas, las áreas rosas representan flujos de derrubios y áreas afectadas por 
la subida del nivel del lago Thun. BAFU (2008). 

 

3.2.5.1 Intervenciones hidráulicas 

Las  intervenciones  hidráulicas  en  el  área  de  estudio  se  remontan  al  siglo  XIII, 

iniciadas  por  los monjes  del monasterio  de  Interlaken  (Vischer,  1989).  En  el  siglo  XV 

destaca la construcción de una presa en el canal que conecta el lago Brienz con el lago 

Thun, que supuso una subida del nivel del  lago Brienz (Vischer, 2003). No obstante,  las 

intervenciones más significativas se efectuaron a partir del siglo XIX, cuando se observan 

modificaciones  permanentes  de  los  cursos  inferiores  de  los  ríos  Aare  y  Lütschine  y 

diversas obras hidráulicas en ambas cuencas con el fin de controlar eventos de avenidas, 

regularizar el flujo y desarrollar aprovechamientos hidroeléctricos. Estas intervenciones, 

aparte de conllevar  la reducción de  los daños causados por  inundaciones, también han 

supuesto  una  mejora  de  las  condiciones  de  habitabilidad  en  los  fondos  de  valle, 
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reduciendo  la vulnerabilidad de  las poblaciones a eventos de  inundaciones y  flujos de 

derrubios. En el caso del Aare,  la construcción de  las presas hidroeléctricas también ha 

supuesto importantes beneficios económicos y creación de empleo. Sin embargo, todas 

estas modificaciones ocasionaron un cambio drástico en el funcionamiento del sistema 

fluvial y un aumento de la presión humana sobre el territorio. 

La  cuenca  del  Aare  cuenta  con  un  conjunto  de  siete  presas  y  seis  centrales 

hidroeléctricas,  construidas  en  los últimos  70  años.  La  capacidad  de  almacenamiento 

total de las presas alcanza un volumen de 0,197 km3 (Finger et al., 2006). Las principales 

presas son Grimselsee construida en el año 1929 a una altitud de 1909 m; Gelmersee, 

construida en 1933 a una altitud de 1849 m; Räterichsbodensee, construida en el año 

1950 a una altitud de 1797 m;  y  la del Oberaarsee,  construida en el año 1953 a una 

altitud  de  2303  m  (Anselmetti  et  al.,  2007;  Figura  3.23).  Estas  construcciones  han 

contribuido  a  una  regularización  del  caudal  anual  del Aare  y  a  la  disminución  de  las 

crecidas que afectan el valle Hasli inferior. Aparte de estas consecuencias en el régimen 

hidrológico,  también  han  provocado  una  importante  retención  de  los  sedimentos 

cristalinos provenientes de la cabecera, principalmente los provenientes de los glaciares 

Unteraar y Oberaar (Anselmetti et al., 2007).  

Aproximadamente el 68% del caudal del río Aare es retenido en altitudes entre los 

862  y  2365 metros,  para  ser  posteriormente  canalizado  hacia  el  sistema  fluvial  por 

medio de una  red subterránea de  tuberías, a una altitud de 620 metros  (Mützenberg, 

2010). El sistema de canalización hidroeléctrica es reversible, permitiendo así optimizar 

el potencial hidroeléctrico de  la  red de presas  cuando  la demanda energética es más 

elevada (Finger et al., 2006). 
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Figura 3.23 ‐ Principales embalses hidroeléctricos de la cuenca superior del Aare.  

Fotografía: R. Bösch y B. Kehrli (Herausgeber Grimsel Hydro). 
 

La  canalización  del  tramo  final  de  los  ríos  Aare  y  Lütschine  condiciona  la 

agradación  en  las  llanuras  deltaicas  y  desvía  la  mayor  parte  de  los  sedimentos 

directamente  hacia  el  lago  Brienz  (Chanudet  y  Filella,  2008).  Por  ejemplo,  el  desvío 

definitivo del  tramo  inferior del  río Lütschine hacia el  lago Brienz, ocurrido durante el 

siglo XIX, contribuyó a una  subida del nivel del  lago Brienz y a  la  intensificación de  la 

sedimentación en el frente deltaico (Adams et al., 2001). La aportación de  las obras de 

gestión hidráulica en el desvío del río Lütschine y de los sedimentos hacia el lago Brienz 

se  remonta  al  siglo  XII,  con  la  fundación  del monasterio  de  Interlaken.  Schulte  et  al. 

(2009a)  indican  la  importancia  de  estas  intervenciones  a  partir  de  un  estudio 

geomorfológico detallado del modelado fluvial del río Lütschine (Figura 3.15), basado en 

un  análisis  de  cartografía,  documentos  históricos  y  fotografías  aéreas.  La  Figura  3.24 

muestra la evolución del delta telescópico del Lütschine a partir de cartografía histórica.  

En el caso del Aare, la canalización completa de su tramo inferior a finales del siglo 

XIX (efectuada entre los años 1866 y 1880) ha posibilitado el drenaje efectivo del sector 

más occidental del valle Hasli (junto a la desembocadura en el lago Brienz). Sin embargo, 

esta  intervención,  conjuntamente  con  las  presas  construidas  en  el  siglo  XX,  ha 

comportado serias modificaciones en la distribución de sedimentos en la cuenca y en los 

procesos  de  acumulación  de  los  fondos  de  valle.  Una  cantidad  significativa  de 
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principalmente durante el deshielo de verano y contribuyen al color azul  turquesa de 

sus aguas (Finger et al., 2006). 

En el pasado siglo  la mayor parte de  los glaciares de  las dos cuencas estudiadas 

han  sufrido  un  retroceso  muy  significativo,  fruto  del  aumento  de  las  temperaturas 

medias anuales (Maisch et al., 2000). Esta regresión se ha acelerado en los últimos años. 

El glaciar Trift de  la  cuenca del Aare ha  retrocedido más de 500 m en  sólo  tres años 

(2003 a 2005),  lo que ha  supuesto una pérdida de cerca del 10% de  su  longitud  total 

(Bauder et al., 2006; Raetzo et al., 2009). El glaciar Unterer Grindelwald, el de mayor 

área en  la cuenca del Lütschine, ha retrocedido más de 1800 m desde el año 1855/56 

(Maisch et al., 2000, Figura 3.25). Esta tasa de retroceso ha aumentado desde 1940, con 

aproximadamente 950 m de retroceso hasta la actualidad (Zumbühl et al., 2008; Figura 

3.25). La Figura 3.26 ejemplifica bastante bien el deshielo de este glaciar en los últimos 

150  años,  destacando  sobre  todo  la  desaparición  por  completo  de  la  lengua  glaciar, 

explicada principalmente por las mayores pérdidas de volumen en áreas por debajo de 

la ELA. El frente glaciar se sitúa actualmente en el extremo superior de una garganta de 

sobreexcavación glaciar, rodeado por laderas escarpadas e inestables (Figura 3.26c). 

 

 
Figura 3.25 – Variaciones cumulativas de la extensión del glaciar Unterer Grindelwald desde 1800 
hasta la actualidad. Las variaciones se han medido en relación al máximo avance de AD 1600. 

Modificado de Zumbühl et al. (2008). 
 

La mayor  parte  del  deshielo  observado  en  los  glaciares  del  área  de  estudio  ha 

estado  acompañado  por  un  incremento  de  la  inestabilidad  de  las  laderas, 

principalmente  a  través  de  un  aumento  de  eventos  de  caída  de  bloques  y 

deslizamientos.  En  muchos  casos  el  glaciar  recibe  estos  materiales,  ocurriendo  un 
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cubrimiento parcial o total en algunas áreas. Este recubrimiento puede funcionar como 

un aislante de la radiación solar directa, contribuyendo a ralentizar el deshielo. El glaciar 

Unteraar es el ejemplo más significativo de estos procesos (Huss et al., 2007).  

 

 
Figura 3.26  ‐ Secuencia de fotografías que muestran el retroceso del glaciar Unterer Grindelwald;  (a) La 
extensión del glaciar Unterer Grindelwald en 1858, 2‐3 años después de su máxima extensión en 1855/56 
(Alpine Club Library, Londres); (b) El glaciar en 1974 (H.J. Zumbühl, 23.7.1974); (c) Localización del frente 
glaciar en 2005 (Andreas Bauder, 7.9.2005). Extraído de Zumbühl et al. (2008). 
 

La  fusión  del  hielo  glaciar  puede  también  contribuir  a  la  formación  de  lagos 

supraglaciares y proglaciares. El desbordamiento o ruptura de estos lagos puede causar 

inundaciones  repentinas  (outburst  flood)  y  poner  en  riesgo  vidas  humanas  e 

infraestructuras.  En  el  área de  estudio  estos  lagos  se  encuentran monitorizados  y  en 

algunos de ellos se han llevado a cabo obras de prevención de outburst floods (Werder 

et al., 2010). Aunque el deshielo glaciar propicia la formación de estos lagos y favorece 

un  aumento  de  su  volumen,  existen  registros  de  la  ocurrencia  de  outburst  floods  en 

fases de avance glaciar. Un ejemplo es el evento de 1842  (Figura 3.27), periodo en el 

cual el glaciar Unterer Grindelwald  registraba aproximadamente  su máxima extensión 

de la LIA. 

(c) 
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Figura 3.27 – Litografía de una escena posterior a un evento de  inundación  (outburst  flood) del glaciar 
Unterer Greindelwald en el año de 1842. Barnard, 1842, Archiv H. Zumbühl. 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 

 

 

 

 

4 Metodología 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



73 
 

 

4.1 Trabajo de campo 

Uno de  los  componentes  esenciales de  los  análisis  realizados  en  el  trabajo de 

campo  consiste  en  la  obtención  y  análisis  de  testigos  sedimentarios.  Debido  a  su 

importancia  en  la  presente  tesis  se  considera  oportuno  destacar  los  principales 

métodos llevados a cabo en las campañas de campo realizadas.  

El  trabajo de campo en  las  llanuras deltaicas de Aare y Lütschine  se dividió en 

tres etapas principales: 1º)  la planificación y estudio geomorfológico pormenorizado 

de  los  lugares de sondeo; 2º)  la obtención de testigos sedimentarios (figuras 4.2, 4.3, 

4.4) y 3º) el análisis y caracterización de esos testigos. 

Para  una  correcta  evaluación  de  los  distintos  ambientes  sedimentarios  de  las 

llanuras deltaicas se ha realizado en primer lugar un análisis de la litología y topografía 

del valle  (figuras 3.15, 3.16, 4.5 y 4.6). Este análisis ha permitido  localizar  los puntos 

más  idóneos  de  sondeo.  La  planificación  previa  de  los  lugares  de  sondeo  incluye 

también el análisis de mapas y cortes geológicos (figuras 3.15 y 3.16); de  información 

contenida en  los  inventarios sedimentológicos‐geológicos de sondeos de prospección 

realizados por los Servicios Geológicos del Cantón de Berna; y el análisis de las formas 

de  relieve  en  el  terreno,  la  observación  de  zanjas  en  zonas  de  construcción  y  la 

realización de sondeos manuales con una sonda Pürckhauer. 

La mayoría de los testigos analizados en este trabajo pertenecen a campañas de 

trabajo  de  campo  realizadas  en  los  años  2008,  2009  y  2010. No  obstante,  algunos 

testigos de la llanura deltaica del Lütschine son anteriores a estas campañas y han sido 

obtenidos por el Dr. Schulte (ver Tabla 4.1). La obtención de los testigos sedimentarios 

comenzó en 2001 con los sondeos IN‐16, IN‐4 e IN‐8 y con un transecto transversal de 

11  sondeos  en  la  llanura  deltaica  del  Lütschine.  Estos  sondeos  se  enmarcan  en  el 

trabajo postdoctoral del Dr. Schulte y han permitido realizar una caracterización de la 

dinámica fluvial y de  los cambios en  la cubierta vegetal durante el Holoceno Superior 

(Schulte  et  al.,  2004).  Los  sondeos  realizados  en  los  años  posteriores  han  sido 

planeados y realizados en el ámbito de  los proyectos Fluvalps 3000 (CGL2006‐0111) y 

Fluvalps plus (CGL2009‐06951/BTE). La estrategia de obtención de estos registros se ha 

centrado en la elección de lugares de sondeo en áreas de la llanura aluvial alejadas de 

canales principales (principalmente depresiones interdistributarias), caracterizadas por 
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la existencia de horizontes marcadamente fluviales (arenas y gravas), intercalados con 

horizontes turbosos u orgánicos.  

La profundidad de los sondeos realizados varía entre 3 y 11 metros. Su ejecución 

se  ha  efectuado mediante  una  sonda  de  percusión  con  un martillo Wacker  BH23 

(Figura 4.2a). La extracción de  los testigos se ha efectuado con un sistema hidráulico 

(Nordmeyer Hydr. rod lifter 120 kN, Figura 4.1b). En la mayor parte de los testigos se ha 

realizado  previamente  un  sondeo  exploratorio  con  una  sonda  abierta  (Figura  4.1c), 

seguido de un  sondeo paralelo  con una  sonda  cerrada  (Figura 4.1d), que permite  la 

recuperación  de  los  testigos  sedimentarios mediante  tubos  de  PVC  (Figura  4.1e).  A 

partir de los registros obtenidos con la sonda abierta se han efectuado en el campo las 

descripciones de  las características sedimentarias encontradas (litoestratigrafía, color, 

contenido en carbonatos, etc.).  

Los  análisis  sedimentológicos  y  edafológicos  macroscópicos,  el  muestreo  de 

macrorrestos para dataciones, la descripción litoestratigráfica de los testigos AA‐2, AA‐

5 y AA‐10  (figuras 5.5, 5.6 y 6.2) y  la  interpretación de  facies sedimentarias han sido 

facilitados por el Dr. Schulte. La descripción litoestratigráfica, el modelo cronológico y 

la interpretación paleoambiental del testigo IN‐4 se basa en el trabajo de Baró (2010). 

En  la  Tabla  4.1  y  las  figuras  4.5  y  4.6  se  puede  observar  las  características  y 

localización de  todos  los  testigos considerados en este  trabajo. También se señala  la 

localización de testigos sedimentarios disponibles en  la base de datos de  los Servicios 

Geológicos del Cantón de Berna. Su utilización ha sido bastante útil en la planificación 

de las campañas de trabajo de campo, así como para complementar la información de 

las unidades sedimentarias presentes en las llanuras deltaicas. 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 



Tabla 4.1 
Testigos sedimentarios empleados en este trabajo.  

 

 

 

  Core 
ID  Type 

Geomor‐
phological 
setting 

Year of 
drilling 

Max. 
depth 
(m) 

Distance 
to lake 
(m) 

Number 
of 14C 
datings 

Aa
re
 

AA‐2  Core  Shallow 
depression 2008  9  1315  4 

AA‐5  Core  Shallow 
depression 2008  10  3540  6 

AA‐6  Core  Shallow 
depression 2009  9  6620  6 

AA‐7  Core  Channel  2009  3  9350  1 

AA‐10  Core  Delta front 2010  11  270  3 

AA‐12  Core  Channel  2010  9  2745  3 

Lü
ts
ch
in
e 

IN‐2  Key section Shallow 
depression 2001  3,2  1225  10 

IN‐4  Core  Shallow 
depression 2001  3,2  1325  1 

IN‐8  Core  Channel  2001  8,5  1025  4 

IN‐16  Core  Shallow 
depression 2002  7,9  1455  4 

IN‐20  Key 
section  Channel  2007  5  525  2 

IN‐30  Core  Shallow 
depression 2008  3  785  3 

AA‐1  Core  Channel  2008  5  43  4 

IN‐40  Core  Shallow 
depression 2009  5  320  3 

IN‐60  Core  Delta front 2010  7  70  1 

IN‐61  Core  Delta apex  2010  3,4  3200  1 

IN‐62  Core  Channel  2010  4,8  1835  1 
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Figura 4.1 ‐ Material de sondeo utilizado. A: martillo Waker BH23; B: hidráulica Nordmeyer Hydr. rod 

lifter 120 kN; C: cabeza de una sonda abierta; D: cabeza de una sonda cerrada; E: tubo de PVC. 
 
 
 

 

 
Figura 4.2 ‐ Sondeo en el valle Hasli con un martillo de percursión y una sonda Pürckhauer.  

Fotografía: J. Losada, 2011. 
 

A 

B 
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Figura 4.3 ‐ Extracción de testigos sedimentarios en una sonda cerrada, mediante un sistema de 

extracción hidráulico. Fotografía: N. Martín, 2012. 
 

 
Figura 4.4 ‐ Ejemplo de testigos sedimentarios en sondas abiertas. Fotografía: F. Carvalho, 2010. 
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Figura 4.5 ‐ Localización de los testigos sedimentarios en el valle Hasli inferior. MDT: SwissTopo, 2005. 
 
 
 

 
 

Figura  4.6  ‐  Localización  de  los  testigos  sedimentarios  en  el  abanico  deltaico  del  Lütschine. MDT: 
SwissTopo, 2005. 
 

4.2 Preparación de los testigos sedimentarios 

El  trabajo  inicial de  laboratorio ha  consistido en  la preparación de  los  testigos 

para el análisis geoquímico,  la obtención de muestras para  las dataciones de 14C y el 
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muestreo  de  sedimentos  para  el  análisis  granulométrico  y  de  OC.  El  tipo  de 

preparación ha variado de acuerdo con los distintos testigos. En los testigos obtenidos 

mediante sondas cerradas y almacenados en tubos de PVC, se ha procedido en primer 

lugar  a  la  abertura  de  los  cores  con  una  sierra  radial  (Dremel  300  Series). Una  vez 

abiertos  se han  realizado  fotografías  con  intervalos  de  20  cm  y  se  han  almacenado 

posteriormente en una nevera, con temperaturas entre los 4 y 5 °C. El procedimiento 

normal en  los testigos almacenados en tubos de PVC consiste en  la utilización de una 

mitad del tubo para la realización de todos los análisis geoquímicos y sedimentológicos 

y el almacenamiento de  la otra mitad como  reserva para análisis posteriores. En  los 

testigos donde solamente se ha sondeado con sondas abiertas se ha procedido de  la 

siguiente  forma: en primer  lugar se han almacenado en el campo  los sedimentos en 

bolsas individuales; posteriormente en el laboratorio se ha secado las muestras a 60 °C 

durante  24  horas.  En  la mayor  parte  de  las muestras  donde  se  ha  realizado  este 

procedimiento también se ha determinado el contenido de agua de cada muestra. Este 

contenido  ha mostrado  ser  bastante  variable  de  acuerdo  a  la  profundidad  de  los 

sedimentos, granulometría y contenido de materia orgánica.  

Es  importante  tener  en  cuenta  que  los  primeros  centímetros  de  los  testigos 

sedimentarios podrán estar afectados por una influencia antrópica in situ, relacionada 

por ejemplo  con  la  removilización de  los  sedimentos más próximos de  la  superficie. 

Para  eso  es  importante  identificar  posibles  cambios  abruptos  en  los  límites  de  los 

horizontes y  la existencia de macroporos.  La movilización artificial de  sedimentos  se 

asocia principalmente a algunas prácticas agrícolas, donde destaca el uso del arado. 

Los procesos de removilización de sedimentos contribuyen a una homogenización de 

la señal geoquímica, afectando normalmente a  los primeros 40 cm de suelo de todos 

los testigos analizados en este trabajo. 

 

4.3  Determinación del contenido de carbono orgánico y de carbonatos 

La  determinación  del  contenido  de  carbono  orgánico  (OC)  y  del  carbonato  de 

calcio  (CaCO3,  relacionado  con  el  porcentaje  de  carbonatos  en  la  muestra)  se  ha 

realizado según el método de Loss On Ignition (LOI: pérdida por combustión) descrito 

por Heiri et al. (2001) y Santisteban et al. (2004).  

 



80 
 

El método  de  LOI  es  relativamente  sencillo  de  realizar  y  dependiendo  de  la 

logística  (dimensión del horno, material de  laboratorio disponible) permite procesar 

varias  muestras  en  poco  tiempo  (en  este  trabajo  se  realizó  una  media  de  50 

muestras/semana).  El  método  consiste  en  quemar  una  determinada  cantidad  de 

muestra por un periodo de  tiempo estipulado y observar  la perdida de material por 

combustión  a  través  de  la  comparación  del  peso  inicial  de  la muestra  (antes  de  la 

cremación) con su peso final. 

Se han analizado 1287 muestras correspondientes a los sondeos AA‐2 y AA‐5. El 

análisis requiere 1 cm3 de muestra tomada a resolución centimétrica. En primer lugar 

se han pasado todas las muestras por un tamiz de 2 mm para separar la fracción más 

fina de la muestra. Si la muestra presentaba restos de raíces o plantas recientes se han 

eliminado aplicando el método de floating. Este método consiste en  la separación de 

restos orgánicos a través de  la decantación de  la fracción mineral. Posteriormente se 

han triturado todas las muestras en un molino de esferas (durante dos minutos a una 

velocidad de 40 Hz) y  se ha  separado 1 gramo de muestra. Esta muestra es pesada 

nuevamente en una balanza de precisión,  siendo este el peso  inicial de  la muestra, 

denominado  DW60°  (Dry Weight  60°‐Peso  Seco  60°).  Seguidamente  se  colocan  las 

muestras  en  un  horno  a  105  °C  durante  12  horas.  Se  vuelve  a  pesar  la muestra, 

denominada DW105°. Posteriormente se colocan  las muestras en un horno a 550  °C 

durante 4 horas y se vuelve a pesar (DW550°). Se repite el mismo procedimiento con el 

horno a 950 °C durante 2 horas (DW950°). 

La  realización  de  varias  fases  de  LOI,  a  diferentes  temperaturas,  permite 

diferenciar  la perdida de OC por  la combustión de  la materia orgánica (a 550 °C) y de 

los carbonatos (a 950 °C). Segun los análisis realizados por Santisteban et al. (2004), a 

una  temperatura  de  105  °C  se  evapora  el  agua  estructural  de  las  partículas  que 

componen  los  sedimentos  y  también  se  produce  la  combustión  de  yesos  (si  están 

contenidos  en  la  muestra).  Dean  (1974)  indica  que  la  combustión  de  la  materia 

orgánica ocurre a temperaturas entre los 500 y 550 °C, siendo transformada en cenizas 

y  dióxido  de  carbono.  A  una  temperatura  de  950  °C  se  inicia  la  combustión  de  los 

carbonatos (Heiri et al., 2001).  

La determinación de los porcentajes de materia orgánica y de carbonatos se basa 

en el cálculo de  la diferencia para cada peso obtenido en  las diferentes fases de LOI. 
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Los  diferentes  valores  obtenidos  en  las  fases  del  LOI  (DW60°,  DW105°,  DW550°  y 

DW950°)  se  calculan  restando  el  peso  inicial  del  vaso  al  peso  de  las  muestras 

quemadas, y luego según las fórmulas 1, 2 y 3. 

 

LOI 105° = ((DW60° ‐ DW105°)/DW60°)) ∙ 100     (1) 

LOI 550° = ((DW105° ‐ DW550°)/DW105°)) ∙ 100      (2) 

LOI 950° = ((DW550° ‐ DW950°)/DW105°)) ∙ 100      (3) 

 

El  cálculo  del  porcentaje  de  carbono  Orgánico  (%  OC)  e  Inorgánico  (%  IC)  se 

realiza según las fórmulas 4 y 5.  

 

% IC = LOI 950° ∙ 0,273     (4) 

% OC = LOI 550° / 2     (5) 

 

Para la determinación del porcentaje de CaCO3 (fórmulas 6 y 7) se asume que el 

peso del dióxido de carbono es de 44 g mol‐1 y 60 g mol‐1 para los carbonatos (CO3
2‐). 

La pérdida de peso por LOI 950 °C multiplicado por 1,36 corresponde teóricamente al 

peso del CaCO3 en la muestra original (Bengtsson y Enell, 1986). 

 

CaCO3 (g) = LOI 950(g) ∙ 1,36     (6) 

% CaCO3 = (CaCO3 (g) / DW60°) ∙ 100     (7) 

 

A pesar de que el método de LOI es ampliamente utilizado como un indicador del 

OC en muestras de variadas composiciones y procedencias  (Dodson y Ramrath 2001; 

Heiri et al. 2001; Beaudoin 2003; Boyle, 2004; Santisteban et al., 2004) existen algunas 

limitaciones en esta metodología. Santistesban et al. (2004) demostraron que cuanto 

mayor es el contenido de materia orgánica, mejor es la correspondencia entre el OC y 

los valores de LOI 550°; para muestras con bajo contenido de OC se demostró que el 

rango  de  error  es  más  elevado.  Estas  observaciones  cuestionan  la  fiabilidad  del 

método  en  sedimentos  con  poco material  orgánico.  Aceptando  estas  limitaciones, 

Beaudoin  (2003)  destaca  el  uso  del  LOI  como  un método  rápido  y  razonablemente 

exacto para estimar el contenido orgánico. Para el presente trabajo el método de LOI 
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se adecua a  los resultados pretendidos, pues no se tiene como objetivo el análisis de 

ciclos de bajas concentraciones de materia orgánica. 

 Para comprobar la fiabilidad del método de LOI en los sedimentos estudiados se 

ha realizado la validación mediante algunas muestras de test. Los resultados obtenidos 

en  el método  de  LOI  han  sido  comparados  con  resultados  de  concentración  de OC 

obtenidos  por  el  método  de  C/N  y  por  un  método  innovador  basado  en  la 

espectroscopia de sedimentos (una metodología normalmente utilizada en sedimentos 

lacustres).  

El  análisis  del  contenido  en  C/N  se  ha  realizado mediante  un  instrumento  de 

medición ELEMENTAR™ vario Macro, en el laboratorio de Geografía de la Universidad 

de Berna. El método se basa en  la oxidación completa e  instantánea de una muestra 

de  suelo  (entre  150  y  200 mg  de muestra),  que  convierte  prácticamente  todas  las 

sustancias orgánicas e inorgánicas en gases de combustión. Estos gases pasan a través 

de un horno de reducción y son atrapados en una columna cromatográfica. Los gases 

se separan en  la columna y son analizados por un detector de conductividad térmica 

que  da  una  señal  de  salida  proporcional  a  la  concentración  de  los  componentes 

individuales  de  la mezcla.  Los  resultados  obtenidos  permiten  la  determinación  del 

porcentaje de Carbono orgánico (Corg) y Nitrógeno (N) en una muestra de suelo. 

Los  análisis  de  C/N  se  han  realizado  en  43  muestras  del  testigo  AA‐2  y  28 

muestras del testigo AA‐5 y han posibilitado la determinación del porcentaje de Corg en 

diferentes  horizontes  de  estos  testigos.  Los  resultados  han  sido  posteriormente 

utilizados  para  la  validación  del método  de  LOI,  a  través  de  la  comparación  de  los 

resultados obtenidos en los dos métodos. 

La comparación de los dos métodos permite validar los resultados del método de 

LOI, ya que los porcentajes de OC obtenidos con el método de C/N son muy similares 

(Figura 4.7). El coeficiente de correlación entre estos dos métodos es de 0,94 para el 

testigo  AA‐2  y  0,98  para  el  AA‐5.  La  comparación  entre  los  dos métodos  también 

permite  corroborar  la  tendencia  constatada  por  Santistesban  et  al.  (2004),  que  se 

caracteriza por un aumento del margen de error del método de LOI en muestras con 

bajo  contenido  en materia  orgánica.  En  ambos  testigos  es  posible  verificar  que  los 

valores más  bajos  de OC  son  los  que  presentan mayores  diferencias  entre  los  dos 

métodos.  También  se  observa  una  elevada  variabilidad  entre  las  diferencias 
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encontradas, ya que  tomando  como  referencia el porcentaje de OC obtenido por el 

método de C/N, se observan muestras con valores sobreestimados y otras con valores 

subestimados por el método de LOI.  

 

 

 
Figura 4.7  ‐ Comparación entre dos métodos de determinación de OC para  los  testigos sedimentarios 
AA‐2 y AA‐5. La curva roja representa el % de OC por el método de LOI y la curva azul representa el OC 
por el método de C/N. 

 

La  aplicación  de  la  espectroscopia  de  sedimentos  ha  sido  utilizada  de  forma 

exitosa  en  la  detección  de  horizontes  orgánicos  y  la  diferenciación  entre  varvas  de 

sedimentos  lacustres  (Rein  y  Sirocko, 2002; Blumberg  et al., 2008).  Sin embargo,  se 

desconoce  la  existencia  de  trabajos  que  apliquen  esta metodología  en  sedimentos 

fluviales,  lo  que  atestigua  el  carácter  innovador  de  esta  aplicación  en  el  ámbito  de 

estudio.  Este  método  se  basa  en  el  análisis  espectrofotométrico  de  sedimentos 

mediante  la  utilización  de  un  Spectrolino  (GretagMacbeth’s  Spectrolino™).  Este 

instrumento es capaz de analizar la reflexión espectral de los sedimentos en longitudes 

de onda entre los 360 y 710 nm, permitiendo la caracterización óptica de sedimentos a 

una resolución espectral muy elevada y a una resolución espacial milimétrica. 

El  análisis  del  contenido  en  OC  se  obtiene  a  través  del  algoritmo  RABD510 

(Relative  Absorption  Band  Depth)  indicado  en  la  ecuación  8  y  descrito  por  Rein  y 
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Sirocko (2002), donde, R490, R510 y R530 son las reflectividades de los sedimentos en las 

longitudes de onda de 490, 510 y 530 nm. 

 

RABD 510 =  [ (R490+R530) / 2 ] / R510     (8) 

 

Esta metodología se ha aplicado a los testigos AA‐2 y AA‐6. Los análisis realizados 

en  el  testigo  AA‐2  han  servido  como  validación  de  la  aplicación  del  método  en 

sedimentos  fluviales.  La  comparación  entre  los  dos  métodos  en  el  testigo  AA‐2 

muestra  una  respuesta  del  algoritmo  RADB510  a  las  principales  variaciones  del  TOC 

(Figura 4.8). De forma general, para porcentajes de TOC superiores al 3% se obtienen 

valores de RADM510 elevados  (superiores a 0,998),  indicando una buena  adecuación 

del método a  la diferenciación de horizontes orgánicos. Se observa a  lo  largo de todo 

el testigo AA‐2 que  los horizontes de arenas y limos con menor contenido en materia 

orgánica son  los que obtienen menor respuesta espectral. La comparación estadística 

entre los dos métodos (RADB510 y LOI) obtiene un 0,7 en el coeficiente de correlación 

de Pearson, reflejando el grado de dependencia lineal positiva entre los dos métodos.  

A pesar del buen funcionamiento del método de RADB510 en la identificación de 

los principales horizontes orgánicos, cabe destacar que el método es poco resolutivo 

en  la  identificación  de  pequeñas  variaciones  de OC. Como  se  puede  observar  en  la 

Figura 4.8, el índice de RADB510 no presenta una respuesta diferenciada a los distintos 

valores de OC en los horizontes orgánicos de los primeros dos metros del testigo AA‐2. 

Otro problema de este método estriba en  la  interpretación errónea de picos de OC. 

Este problema puede surgir en sedimentos con una respuesta espectral más elevada 

(más oscuros), principalmente en  sedimentos donde predominan minerales oscuros, 

como  el  anfíbol  y  el  piroxeno,  o  en  sedimentos  provenientes  de  calizas  o  dolomías 

oscuras.  En  estos  casos  el  índice  RADB510  puede  presentar  valores  elevados, 

produciendo  una  interpretación  errónea  del  contenido  de  OC.  La  descripción 

litoestratigráfica de las diferentes unidades de un testigo sedimentario puede ayudar a 

identificar estos sedimentos oscuros y eliminar los picos de OC malinterpretados por el 

método de RADB510. 

Debido a  la elevada adecuación del método RABD510 en  la  identificación de  los 

principales horizontes orgánicos y de las tendencias mayoritarias de la variación de OC 
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se ha utilizado este  índice en el testigo AA‐6 como  indicador del contenido en OC. En 

los resultados del testigo AA‐6 se refiere el índice RABD510 como (OC). Las variaciones 

del (OC) han sido validadas por medio de  la descripción  litoestratigráfica (Figura 5.7), 

para  eliminar  la  interferencia  de minerales  y  sedimentos  oscuros  en  los  resultados 

finales. 

 

 
Figura 4.8 ‐ Comparación entre dos métodos de determinación de OC para el testigo sedimentario AA‐2. 
La curva en rojo representa el % TOC (Total Organic Carbon) determinado a partir del método de LOI. La 
curva azul indica la cantidad de OC medida a través del método de espectroscopia RABD510 (media móvil 
en negro). 
 

4.4 Fluorescencia de rayos‐X 

El análisis geoquímico de sedimentos fluviales realizado en el presente trabajo se 

basa  casi  exclusivamente  en  el  método  de  fluorescencia  de  rayos‐X  (XRF:  X‐Ray 

Fluorescence).  Este  método  permite  la  determinación  de  elementos  químicos 

presentes  en muestras  de  suelo  desde  el  número  atómico  del  sodio  (Na)  hasta  el 

zirconio (Zr).  

Según Jansen et al. (1998) este método permite obtener datos de alta resolución, 

de modo continuo, rápido y eficiente. Además, se basa en un sistema no destructivo, 

permitiendo la reutilización posterior de los testigos analizados. Se han analizado tres 

testigos (AA‐2, AA‐5 y AA‐6), correspondientes a 21 metros de sedimentos. Los análisis 

han sido realizados en el Centro MARUM de  la Universidad de Bremen y se utilizó un 

XRF core scanner de segunda generación.  

El  instrumento de medición está constituido por un sensor central formado por 

una  fuente de Molibdeno  (Mo) de  rayos‐X  (3‐50  kV)  y un detector PSI Peltier Kevex 

refrigerado  con  una  ventana  de  Berilio  (Be)  y  un  analizador  multicanal  con  una 
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resolución de 20 kV (Figura 4.10; Potts, 1993; Röhl y Abrams, 2000). El análisis de  los 

testigos se ha realizado en una plataforma móvil, conectada al detector, que escanea 

la superficie lisa del testigo en intervalos de 1 cm y en un área de 1,2 cm2 (figuras 4.9 y 

4.10). A partir de una corriente de rayos‐X de 0,15 mA, aplicada durante 30 segundos 

sobre el intervalo analizado se obtienen las intensidades de los elementos químicos en  

total counts (TC).  

 

 
Figura 4.9 ‐ Esquema de un Espectrómetro de Fluorescencia de rayos‐X. Modificado de Potts (1993). 

 

 
Figura 4.10 ‐ Detalle del detector de Escaneo de rayos‐X (XRF core scanner‐2nd generation).  

Fotografía: F. Carvalho, 2009. 
 

Para  los 21 metros de testigos sedimentarios analizados han sido determinados 

los  siguientes  elementos  químicos:  aluminio  (Al),  silicio  (Si),  fósforo  (P),  azufre  (S), 

potasio (K), calcio (Ca), titanio (Ti), manganeso (Mn), hierro (Fe), cobre (Cu), zinc (Zn), 
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bromo  (Br),  rubidio  (Rb), estroncio  (Sr),  zirconio  (Zr), molibdeno  (Mo), plomo  (Pb)  y 

bismuto  (Bi).  Sin  embargo,  en  los  análisis  geoquímicos  solo  se  han  utilizado  los 

elementos mayoritarios: Al, Si, P, K, Ca, Ti, Mn y Fe (elementos con una concentración 

total superior al 0,1% del peso de  la muestra) y  los minoritarios: Cu, Pb y Zn. Para  la 

determinación de  los diferentes elementos químicos por el escaneo de  fluorescencia 

de rayos‐X se han tenido en cuenta diferentes configuraciones de análisis, relativas a la 

energía emitida por  la fuente de rayos‐X (10 Kv y 30 Kv) y al tiempo de análisis en el 

que se realizan los contajes de cada elemento (30 segundos). Los resultados finales de 

cada lectura se expresan en contajes totales de cada elemento (TC: Total Counts). Cabe 

remarcar  que  estos  contajes  representan  estimaciones  semi‐cuantitativas  de  la 

concentración  absoluta  de  cada  uno  de  los  elementos  analizados.  No  todos  estos 

elementos  presentan  valores  fiables,  ya  que  pueden  existir  interferencias  o 

contaminaciones  de  varios  tipos.  Baró  (2010)  describió  los  elementos  más 

problemáticos, de los cuales destacan el fósforo (P), el cloro (Cl) y el cromo (Cr). 

Además  del  método  de  escaneo  de  XRF  también  se  han  analizado  algunas 

muestras  del  testigo  AA‐2  según  el  método  de  XRF  convencional.  Este  método 

prácticamente  se  basa  en  los  mismos  principios  de  la  fluorescencia  de  rayos‐X 

aplicados  en  el  escaneo,  pero  realizados  en  muestras  unitarias  previamente 

procesadas. El procesamiento consiste en triturar la muestra con un molino de bolas y 

secarla a 105  °C durante 12 h. Posteriormente  se  realiza  la  fusión de  la muestra en 

perlas de yoduro de  litio. La  fusión homogeneiza y diluye  la muestra, reduciendo  los 

efectos distorsionadores de  la matriz de sedimentos, permitiendo así un análisis más 

fiable y de  forma semicuantitativa. Los análisis de XRF convencional se  realizaron en 

los  Centres  Científics  i  Tecnològics  de  la  Universidad  de  Barcelona,  mediante  un 

espectrofotómetro de  rayos‐X Philips PW2400  (WDXRF) con una  fuente de  rodio  (60 

KV, 125 mA, 3000 W).  

Los  resultados  obtenidos  con  el  método  de  XRF  convencional  indican  los 

porcentajes de cada muestra en óxidos de los elementos mayoritarios: alúmina (Al2O3), 

óxido fosfórico (P2O5), óxido de potasio (K2O), óxido de calcio (CaO), dióxido de silicio 

(SiO2), dióxido de  titanio  (TiO2), dióxido de manganeso  (MnO), óxido  férrico  (Fe2O3), 

oxido  de magnesio  (MgO)  y  óxido  de  sodio  (Na2O).  En  el  presente  trabajo  se  han 

comparado  los resultados entre  los dos métodos de XRF (punto 5.4). La comparación 
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entre  los  dos métodos  ha  servido  para  la  validación  y  calibración  de  los  resultados 

obtenidos en el método de escaneo de rayos‐X. 

 

4.6 Granulometría  

La  granulometría  de  los  testigos  AA‐2,  AA‐5  y  AA‐6  ha  sido  obtenida  por  el 

método de difracción de láser (Grain Size Laser Diffraction). Estos análisis se realizaron 

en  el  laboratorio  de  geología  del  ETH‐Zurich  por medio  de  un  analizador  Beckman‐

Coulter  LS230™. El método es ampliamente utilizado  y puede  ser muy preciso,  si  se 

emplean procedimientos de preparación y manipulación de muestras adecuados (Blott 

et al., 2004; Blott y Pye, 2001 y 2006). El método  también ofrece otras ventajas con 

relación a otros métodos tradicionales (p.e. densiómetro de Bouyoucos o la separación 

por  tamiz), como  la velocidad de procesamiento  (aproximadamente 10 minutos para 

cada análisis),  la cantidad de muestra necesaria (< 0,5 cm3) y el coste reducido sobre 

muchos otros métodos,  cuando  se utiliza para  analizar  las mezclas de  arena,  limo  y 

arcilla. 

El método  consiste  en  la medición  del  tamaño  de  las  partículas mediante  el 

análisis de  la dispersión (difracción) de  luz de un rayo  láser con una  longitud de onda 

de 750 nm. El instrumento  utilizado cuenta con 126 detectores de fotodiodos y puede 

medir  rutinariamente  partículas  en  el  rango  entre  los  0,4  y  2000  µm.  Los  datos  en 

bruto del análisis consisten en la distribución del tamaño de partícula (0,4‐2000 µm) en 

116  clases de granulometría. Estas  clases  son después agrupadas de acuerdo  con  la 

clasificación granulométrica del protocolo ISO 14688‐1. 

Los  sedimentos  analizados  se  han  muestreado  según  los  principales  límites 

estratigráficos,  identificados  a  partir  de  los  análisis  sedimentológicos  y  edafológicos 

macroscópicos de  los  testigos  sedimentarios. En  total  se han  analizado 72 muestras 

para el testigo AA‐2, 88 muestras para el testigo AA‐5 y 59 muestras para el AA‐6.  

 

4.6 Susceptibilidad magnética 

La susceptibilidad magnética  (MS: Magnetic Susceptibility) es una constante de 

proporcionalidad adimensional que indica el grado de magnetización de un material en 

respuesta  a  un  campo  magnético  aplicado.  Su  aplicación  en  la  geoquímica  de 

sedimentos  se  basa  principalmente  en  el  análisis  de  la  fracción  mineral  y  es 
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ampliamente  utilizada  en  estudios  limnológicos  y  oceanográficos  (Thompson  et  al., 

1975). 

Arnaud et al. (2005), en su trabajo sobre registros sedimentarios  lacustres en el 

lago  Le  Bourget  (Francia,  NW  de  los  Alpes),  define  que  la  respuesta  de  la 

susceptibilidad magnética  en  sedimentos  fluviales  es  controlada  principalmente  por 

minerales  diamagnéticos  (p.e.  calcita  y  cuarzo;  respuesta  de  la MS  baja); minerales 

paramagnéticos (principalmente minerales de arcilla; respuesta de la MS de moderada 

a elevada) y minerales de hierro (p.e. magnetita, titanomagnetita; respuesta de la MS 

elevada). 

El  método  utilizado  ha  consistido  en  el  escaneo  de  testigos  a  través  de  un 

detector Bartington™.  Este  detector  permite  el  análisis  del  grado  de  susceptibilidad 

magnética de las muestras a una resolución centimétrica. Los datos de susceptibilidad 

magnética se presentan en unidades CGM (Centimetre – Gram – Second). 

 

4.7 Análisis de anomalías de metales 

La variación de algunos metales pesados  como el plomo  (Pb), el  cinc  (Zn) o el 

cobre (Cu) puede ser utilizada como indicadora de la actividad minera en el pasado. Se 

ha  analizado  la  existencia  de  anomalías  en  la  concentración  de  estos  elementos 

químicos en el valle Hasli (testigos AA‐2, AA‐5 y AA‐6).  

De acuerdo con estudios arqueológicos recientes (Ebersbach y Gutscher, 2008), 

el valle Hasli ha  sido un gran  foco de actividad minera en el pasado. Por un  lado, el 

análisis de elementos químicos relacionados con la minería, como es el caso del Pb, Zn 

y Cu, permite  la  identificación de algunos picos de mayor concentración que podrán 

estar  relacionados  con  esta  actividad  minera.  Por  otro  lado,  las  concentraciones 

elevadas  de  estos  elementos  también  pueden  estar  asociadas  a  la  presencia  de 

sedimentos con alto contenido en materia orgánica. Este factor puede ser interpretado 

como una consecuencia de la oxidación pirítica y la formación de aguas ácidas en estas 

formaciones  orgánicas.  Una  forma  de  controlar  la  influencia  de  los  horizontes 

orgánicos  en  las  concentraciones  elevadas  de  estos metales  consiste  en  utilizar  el 

porcentaje de OC como  indicador de  los horizontes orgánicos. Sin embargo, existe el 

problema  de  la  presencia  de macrorrestos  orgánicos  que  se  encuentran  de  forma 

dispersa a lo largo de los testigos. Estos restos, al no ser detectados en los análisis de 
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OC  (el muestreo  según el método de  LOI  se  realiza en un extremo del  testigo  y no 

coincide  con  el  área  analizada  en  el  escaneo  de  XRF),  pueden  producir  picos  de 

mayores concentraciones de metales que pueden provocar  la  interpretación de picos 

de actividad minera artificiales. Debido a estos problemas, las variaciones encontradas 

tienen  que  ser  interpretadas  con  cautela,  teniendo  en  cuenta  la  existencia  de 

anomalías en los horizontes orgánicos y la identificación de macrorrestos en el área de 

análisis del escaneo de XRF. 

El método utilizado consiste en la utilización del contenido en OC como inhibidor 

de  las anomalías positivas en horizontes orgánicos. Se eliminaron  todos  los picos de 

metales (Pb, Zn, y Cu) en sedimentos con más de 2,5% de OC. Para separar  los picos 

más representativos se seleccionaron sólo los valores superiores a la suma de la media 

de  la  serie  con  su  respectiva  desviación  estándar.  A  partir  de  la  selección  de  estos 

valores más elevados se elaboró un índice representativo de la concentración de estos 

metales para los últimos 2000 años.  

Para la elaboración del índice de metales se establecieron intervalos temporales 

de 50 años. En cada intervalo temporal se calcula el número de picos de metales y se 

atribuye un valor del índice. En intervalos sin picos de metales se atribuyó el valor del 

índice  igual  a  0;  en  intervalos  con  menos  de  dos  picos  se  otorgó  el  valor  1;  en 

intervalos con tres a cinco picos se atribuyó el valor 2 y en intervalos con más de seis 

picos de metales  se atribuyó el valor 3.  La  suma de  los valores del  índice para cada 

elemento químico en  los tres testigos analizados ha posibilitado  la elaboración de un 

índice de periodos con anomalías positivas de metales para el valle Hasli. 

 

4.8 Geocronología  

La cronología de los testigos sedimentarios se ha realizado mediante dataciones 
14C de turba, horizontes ricos en materia orgánica, macrorrestos orgánicos, madera y 

carbón vegetal. Se han analizado un  total de 14  testigos  sedimentarios de  la  llanura 

deltaica  del  río  Lütschine  y  cinco  testigos  de  la  llanura  deltaica  del  río  Aare.  La 

geocronología de  los  testigos del  Lütschine  se basa en  los  trabajos de  Schulte et al. 

(2004, 2008 y 2009a), Baró y Schulte  (2009) y del proyecto Fluvalps‐3000  (CGL2006‐

0111). La geocronología de los testigos del Aare ha sido elaborada en el ámbito de los 

proyectos Fluvalps 3000 (CGL2006‐0111) y Fluvalps Plus (CGL2009‐06951/BTE). 
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Todas las dataciones de 14C han sido realizadas en el laboratorio Angström de la 

Universidad de Uppsala, Suecia. La determinación de la edad por 14C ha sido efectuada 

por medio de un acelerador de partículas  (AMS: Accelerator Mass Spectrometry). Se 

han datado un  total de 60 muestras, de  las cuales 52 han sido validadas y utilizadas 

para la elaboración de los modelos cronológicos de ambos deltas (ver Tabla 4.1).  

Ocho  muestras  se  han  descartado  debido  a  la  obtención  de  una  edad 

inconsistente con su contexto sedimentario. Estas muestras han obtenido en su gran 

mayoría una sobreestimación de la edad 14C, posiblemente debido a la contaminación 

o  la removilización de  los sedimentos (Schulte et al., 2009a). Para datar con precisión 

cualquier material  de  origen  geológico  o  biológico,  deben  cumplirse  dos  requisitos 

esenciales: 1) evaluar cuidadosamente las fuentes y los sumideros posibles del (de los) 

radionucleido(s) en uso; y 2) conocer o evaluar el antiguo estado físico del sistema que 

se datará (sistema abierto o cerrado) (Rozanski y Froehlich, 1996). 

Las  edades  14C  fueron  calibradas  con  el  programa  CALIB  REV5.0.2  (Stuiver  y 

Reimer,  1993;  Reimer  et  al.,  2004).  La  cronoestratigrafía  de  algunas  unidades 

sedimentarias de la llanura deltaica del Lütschine se logró mediante la identificación de 

horizontes marcadores,  tales  como  horizontes  turbosos  o  facies  de  arenas  ricas  en 

gasterópodos  con  una  gran  continuidad  lateral,  testigos  IN‐4,  IN‐10,  IN‐20  e  IN‐30 

(Schulte et al., 2008, 2009a; Baró y Schulte, 2009). 

 

4.9 Análisis factorial 

Se utiliza el análisis  factorial en  la serie de datos de geoquímica de  los  testigos 

sedimentarios AA‐2, AA‐5 y AA‐6. Este análisis se basa en una descripción estadística 

de la variabilidad de los datos correlacionados, donde se obtiene un número menor de 

variables no observadas  llamadas  factores. De  forma simplificada, el análisis  factorial 

intenta encontrar variaciones conjuntas de las series de datos y presenta esa respuesta 

como variables latentes no observables. En el presente trabajo, el análisis factorial ha 

sido realizado con los elementos químicos mayoritarios: Al, Si, P, K, Ca, Ti, Mn, Fe, Cu, 

Zn, Pb y  también con el porcentaje de OC. Las variaciones de estas 12 variables son 

reflejadas  en  dos  variables  no  observadas,  el  factor  1  y  el  factor  2.  Las  variables 

observadas  se modelan  como  combinaciones  lineales de  los  factores potenciales.  La 

descripción completa del método se encuentra en Harman (1976). 



92 
 

4.10 Modelización de la agradación en las llanuras deltaicas  

Las bases de datos utilizadas en esta modelización engloban un modelo digital 

del terreno de 2 metros de resolución (Swisstopo, 2005), información litoestratigráfica 

de testigos sedimentarios, un modelo geocronológico de las llanuras deltaicas de Aare 

y Lütschine  (Schulte et al., 2008, 2009a, 2009b; Baró y Schulte, 2009) basado en  las 

edades  14C  calibradas  de  registros  sedimentarios  y  la  base  de  datos  de  registros 

sedimentarios del Servicio Geológico del Cantón de Berna.  

 

4.10.1 Modelización del espesor y volumen de sedimentos acumulados desde 

la última glaciación 

La modelización del espesor y del volumen de sedimentos acumulados en el valle 

Hasli  se  realiza a  través de  la estimación de  la superficie  teórica de  sobreexcavación 

glaciar. Todo el modelo se basa en la génesis de la erosión causada por el glaciar Aare 

durante  las  últimas  glaciaciones  ocurridas  en  el  Pleistoceno.  Esta  erosión  glaciar  ha 

creado un valle de forma alargada con aproximadamente 12 km de longitud siguiendo 

una orientación E‐O. El perfil transversal del valle corresponde al concepto teórico de 

un valle glaciar en  forma de U  (Aniya y Welch, 1981; Hirano y Aniya, 1988; Harbor y 

Wheeler, 1992; Li et al., 2001; Seddik et al., 2009). En el caso concreto del valle Hasli el 

fondo de valle  se encuentra colmatado con  sedimentos de un espesor considerable, 

pudiendo  alcanzar  en  algunos  puntos más  de  300 metros  de  potencia  (Kellerhals  y 

Haefeli, 1985). Este método pretende estimar la acumulación de sedimentos de origen 

fluvio‐glaciar, fluvial y también  los aportes  laterales de vertiente desde  la retirada del 

glaciar Aare hace aproximadamente 16 ka (Meiringen Stage, Hantke y Wagner, 2005), 

periodo a partir del cual todo el valle inferior se encuentra libre de hielo. 

La  modelización  de  la  sobreexcavación  glaciar  se  basa  en  el  análisis  de  la 

morfometría del valle a partir de un modelo digital del  terreno del año 2005  (datos 

LiDAR, 2 m de  resolución espacial). Se  integra el análisis de  la  superficie  topográfica 

actual de  las vertientes de  roca madre del valle con  la modelización a  través de una 

función polinómica de  la  curvatura original del valle en  forma de U  (Aniya y Welch, 

1981; Aniya y Naruse, 1985; Harbor, 1992).  
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La modelización  ha  sido  realizada  a  partir  de  un  análisis morfométrico  de  40 

perfiles  transversales  al  valle  (Figura  4.11).  Para  cada  perfil  se  ha  ejecutado  una 

modelación polinómica, según la ecuación 9.  

 
          y = a + bx + cx2                 (9) 

 
Donde X e Y son las distancias verticales y horizontales de un datum arbitrario, y 

A, B y C son coeficientes ajustados a  los datos empíricos por  los mínimos cuadrados 

(Harbor y Wheeler, 1992). A través de la extrapolación de la curva desde las vertientes 

rocosas hacia el centro del valle ha sido posible realizar  la estimación del espesor de 

sedimentos en cada perfil.  

Posteriormente  se  ha  procedido  a  la  elaboración  de  un  modelo  digital  del 

terreno de la superficie de sobreexcavación glaciar a partir de los datos morfométricos 

de la curvatura original del valle (profundidad modelizada de la roca madre). El modelo 

digital del  terreno ha sido creado mediante  la  interpolación entre  la morfometria de 

los transectos, utilizando el método de interpolación geoestadística kriging (ver Figura 

4.12 para la descripción de todo el proceso). 

 

 
Figura 4.11 – Localización de los perfiles transversales utilizados para la modelización 

morfométrica. La línea negra delimita la llanura deltaica del Aare. 
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Figura 4.12 – Modelización del espesor y volumen de sedimentos acumulados desde la última glaciación. 

 
 

La  utilización  de  ecuaciones  polinomiales  de  orden  superior  representa  con 

exactitud  las  paredes  de  roca  adyacentes,  pero  tiende  a  modelar  una  depresión 

pronunciada  que  conduce  a  una  sobreestimación  de  los  volúmenes  de  sedimentos 

(Aniya y Welch, 1981). De este modo se ha intentado utilizar funciones polinomiales de 

orden inferior a 3.  

Se  considera  que  este  enfoque  metodológico  contribuye  a  una  estimación 

aproximada  del  espesor  de  los  sedimentos  de  una  sección  transversal  valle,  sin 

embargo,  la composición de este depósito no puede ser diferenciada. Los  fondos de 

los valles glaciales suelen estar rellenos de distintas composiciones sedimentarias, que 

van desde sedimentos glaciofluviales, fluviales y aluviales, hasta sedimentos de origen 

fluvio‐gravitatorio  como  conos  de  deyección  y  deslizamientos.  Cada  uno  de  estos 

aportes  sedimentarios  tiene  una  densidad  específica  y  un  grado  de  compactación 

distinto,  condicionando  la  estimación  del  volumen  de  sedimentos  general.  Además, 

dependiendo  de  la  aparición,  la  duración  y  el  cese  de  la  actividad  del  proceso  de 
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deposición, estos sedimentos interdigitan unos con otros, siendo imposible determinar 

el límite y el aporte específico de cada uno de ellos.  

 
4.10.2 Modelización de la agradación en el Holoceno tardío 

El análisis de  la evolución de  la agradación en  las  llanuras aluviales del Aare y 

Lütschine,  se  ha  elaborado  a  partir  de  un modelo  volumétrico  tridimensional  de  la 

acumulación en los últimos 2500 años. Este análisis se ha basado en la reconstrucción 

de paleosuperficies, divididas en  intervalos  temporales de 500  años  (entre  los 2500 

años  calibrados  BP  hasta  la  actualidad).  Los modelos  volumétricos  se  apoyan  en  la 

relación profundidad vs. edad, cuya resolución depende, por un lado, de la densidad y 

distribución  de  puntos  de  control,  a  saber,  los  testigos  sedimentarios  (Carvalho  y 

Schulte, 2013). Por otro lado, depende de la cantidad y precisión de las dataciones de 
14C realizadas (apartado 4.4).  

La geocronología de los intervalos temporales es modelizada según la aplicación 

de  una  interpolación  lineal  entre  las  edades  de  radiocarbono  calibradas.  Esta 

interpolación es realizada en cada uno de los testigos sedimentarios (ver figuras 4.6 y 

4.7 y los modelos cronológicos de la Figura 7.3). Partiendo de la modelización lineal de 

las edades de radiocarbono, se divide  la edad de  los sedimentos en  intervalos de 500 

años, entre  los 2500, 2000, 1500, 1000, 500 años  calibrados BP. Posteriormente,  se 

calcula  la  profundidad  de  los  sedimentos  para  cada  isócrona  y  se  procede  a  la 

modelización de las paleosuperficies. 

La modelización de  las paelosuperficies ha tenido en cuenta  la geometría de  las 

paredes del valle, anterior a  la acumulación de sedimentos. Es decir,  la modelización 

tridimensional se elabora a partir del modelo polinómico de  la morfología de erosión 

glaciar expuesto en el punto 4.6.1. Este modelo nos indica la profundidad aproximada 

de  la  roca madre en  las áreas de  la  llanura deltaica más  cercanas a  las paredes del 

valle.  

Otra  consideración  importante  se  relaciona  con  la  contribución de  los  aportes 

laterales, llevados a cabo por pequeños tributarios. En primer lugar cabe destacar que 

la  importancia de estos tributarios es mucho más significativa en el caso de  la  llanura 

deltaica del Aare (ver Figura 7.2). El aporte más significativo en el caso del Lütschine se 

restringe a un solo tributario localizado en el SW de la llanura deltaica, muy cerca del 
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ápice  del  delta  (Saxetbach,  Figura  7.1).  Puesto  que  la  importancia  de  los  aportes 

sedimentarios no  es  similar  en  los dos deltas  y por una  cuestión de homogeneidad 

metodológica,  se  ha  optado  por  descartar  la  contribución  de  estos  aportes  en  el 

modelo  final.  Esta  decisión  ha  estado  también  apoyada  por  el  hecho  de  que  las 

aportaciones de  los tributarios  laterales a  las  llanuras deltaicas son muy  localizadas y 

su modelización  en  términos  espacio‐temporales  presenta márgenes  de  error muy 

elevados si no se dispone de puntos de control suficientes.  

Teniendo en cuenta lo expuesto en los párrafos anteriores, se puede ilustrar los 

parámetros utilizados  en  el modelo  final por medio de un  esquema  ejemplificativo, 

mostrado en la Figura 4.13. En este ejemplo se puede observar que la geometría de la 

roca madre,  q(x),  se  basa  en  la  superficie  de  erosión  glaciar, modelizada  por  una 

función poliómica, (ecuación 9, descrita en el punto 4.11.1). El aporte de los tributarios 

laterales no es contemplado en el volumen de sedimentos de la llanura deltaica, de ahí 

que se represente el contacto entre los aportes laterales y la llanura deltaica de forma 

lineal  (no  se  tiene  en  cuenta  las  variaciones  de  secuencias  de  sedimentación, 

interfingering). La importancia de los aportes laterales en la agradación deltaica no se 

contempla  en  este  trabajo  pero  su  expresión  superficial  se  puede  caracterizar  en 

función  de  la  pendiente  de  la  superficie  de  acumulación,  h(x),  y  las  características 

geométricas del ápice y del sector más distal de esta superficie, X1 y X2. Por último, la 

agradación, hvb, contempla solamente la proporción de los sedimentos acumulados en 

los últimos 2500 años y tiene en cuenta  la relación profundidad vs. edad realizada en 

cada testigo sedimentario.  

 
Figura 4.13 ‐ Esquema ejemplificativo del cálculo de la acumulación de sedimentos en fondos de valle. El 
área roja representa los sedimentos incluidos en la modelización. Modificado de Otto et al. (2008). 
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Las profundidades de las paleosuperficies reconstruidas para cada testigo fueron 

posteriormente introducidas en el SIG (utilizando el software ArcGIS 10) para proceder  

a una modelización 3D. El cálculo de  las  tasas de  sedimentación para cada  intervalo 

temporal ha sido elaborado según la metodología desarrollada por Erkens (2009).  

Los modelos de las paleosuperficies se han creado usando isócronas modelizadas 

a  través  del método  de  kriging  ordinario  (Oliver  y Webster,  1990).  Por  último,  los 

volúmenes  de  sedimento  se  han  calculado  a  partir  de  la  diferencia  entre  las 

paleosuperficies  de  cada  intervalo  temporal,  incluyendo  la  superficie  actual  de  la 

llanura deltaica (Swisstopo, 2005). 

 
4.10.3  Modelización de los aportes laterales en las llanuras deltaicas   

Los  modelos  y  estimaciones  de  los  sedimentos  acumulados  en  las  llanuras 

deltaicas  del  Aare  y  Lütschine,  descritos  en  los  puntos  4.5.1  y  4.5.2,  no  tienen  en 

cuenta  los  aportes  laterales  de  pequeñas  cuencas  tributarias.  La  deposición  de 

sedimentos por parte de estos tributarios se produce en la mayoría de los casos con la 

construcción  de  abanicos  aluviales  en  los márgenes  de  las  llanuras  deltaicas.  Para 

poder estimar  la  importancia de estos aportes  laterales en el total de  los sedimentos 

acumulados en  las  llanuras deltaicas se ha realizado una modelización de  la erosión y 

el  transporte  actual  de  sedimentos  en  cada  uno  de  los  tributarios.  Se  optó  por  la 

utilización de un modelo empírico, basado en las características físicas de las cuencas, 

como son la dimensión de la cuenca, la densidad de drenaje, la pendiente, los tipos de 

suelo, la geología, los usos del suelo y la cantidad e intensidad de precipitación. 

Las modelizaciones realizadas en el presente trabajo se llevaron a cabo utilizando 

el modelo de erosión de suelos RUSLE: Revised Universal Soil Loss Equation (Renard et 

al., 1997) y el modelo de transporte de sedimentos WaTEM/SEDEM: Water and Tillage 

Erosion Model/ Sediment Delivery Model  (Van Rompaey et al. 2001; Verstraeten et al., 

2002). Estos modelos generan estimaciones sobre  la producción  total de sedimentos 

(Ton/año),  la deposición  total de  sedimentos en  la cuenca en análisis  (Ton/año) y  la 

cantidad total de sedimentos transportados (cantidad total de sedimentos que dejan el 

área de estudio en Ton/año).  

El modelo RUSLE se basa en el análisis de geoinformación en formato raster con 

una resolución de 20 x 20 m. La estructura del modelo se divide en tres componentes 
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principales: 1)  la estimación de  la tasa de erosión media de suelo para cada celda de 

análisis; 2) la evaluación de la capacidad de transporte medio anual para cada celda y 

3)  la  aplicación  de  un  algoritmo  que  redistribuye  los  sedimentos  producidos  en  la 

cuenca,  teniendo  en  cuenta  la  topología  y  analizando  el  patrón  espacial  de  la 

capacidad de transporte (Van Rompaey et al., 2001). 

Los componentes del modelo RUSLE (Renard et al., 1997), mediante el cual se ha 

estimado la tasa de erosión media de suelo en cada una de las cuencas se describen a 

continuación (ecuación 10). 

 

                      A = R ∙ K ∙ LS ∙ C ∙ P                (10) 

 

Donde A es la erosión anual de suelo (t ha‐1 a‐1), R es un índice de erosión hídrica 

(MJ mm ha‐1 h‐1 a‐1), K es el coeficiente de erosión del suelo (t h MJ‐1 mm‐1), LS es un 

factor topográfico, C es el factor de cobertura del suelo y P un factor de  la utilización 

de medidas de control de la erosión.  

El índice de erosión hídrica (R) ha sido aplicado según la ecuación propuesta por 

Van der Knijff  et al.  (1999),  teniendo  en  cuenta  la precipitación media  anual de  las 

estaciones de Interlaken y de Brienz‐Kienholz para el periodo 1961‐1990.  

El  coeficiente  de  erosión  del  suelo  (K)  depende  principalmente  de  la  textura, 

estructura, permeabilidad y cantidad de materia orgánica del suelo. Los suelos en que 

se verifica una rápida erosión tienen valores más altos de K, pero nunca superiores a 1. 

La aplicación de este coeficiente  se ha basado en  la permeabilidad,  la  textura  (dada 

por el porcentaje de gravas en el suelo, fragmentos > 2 mm), la capacidad de retención 

de agua en el suelo y el tipo de suelo  (EJPD, 1980). A partir de estas propiedades se 

elaboró una  clasificación de  la  susceptibilidad a  la erosión  según  las propiedades de 

cada  suelo  (tablas 4.2 y 4.3) y  se valoró el  rango correspondiente del coeficiente de 

erosión del suelo (K). Las clases de valores de K   definidas para este estudio se sitúan 

entre 0,05 y 0,45,  siendo  los valores más elevados  los de mayor  susceptibilidad a  la 

erosión.  Estos  valores  de  K  se  encuentran  de  acuerdo  con  el  rango  de  valores 

obtenidos por Prasuhn et al. (2013) para la misma área de estudio. 
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Los  inputs  del  factor  topográfico  (LS),  factor  de  cobertura  del  suelo  (C)  y 

utilización  de  medidas  de  control  de  la  erosión  (P)  han  sido  evaluados  según  los 

procedimientos estándar del RUSLE  (Nearing et al., 1997; Van Oost et al., 2000; Van 

Rompaey et al., 2005). 

La evaluación de la capacidad de transporte medio anual tiene en cuenta que la 

capacidad de transporte de sedimentos de cada celda es directamente proporcional a 

la erosión potencial en rills y gullies efímeros, dada por la ecuación 11. 

 
                                                    TC  =  KTC ∙ EPR            (11) 

 
Donde TC es igual a la capacidad de transporte (t ha‐1 a‐1); KTC es un coeficiente de 

capacidad de transporte (m) y EPR es la erosión potencial en rills y gullies (t ha‐1 a‐1). 

 

Tabla 4.2 
Clasificación de la susceptibilidad del suelo a la erosión. Adaptado de Wischmeier y Smith (1978).  
 
 

Características del suelo  Clases  Valores
     

Tipos de suelo 

Regosol, regosol ácido  3 
Suelos pardos (brown earth), suelos pardos ácidos  3 
Rendzina, ranker   2 
Gleysol  2 
Suelos rocosos  1 

     

Capacidad de retención de 
agua 

Extremamente baja  4 
Muy baja  3 
Baja  2 
Media  1 

     

Abundancia de fragmentos 
rocosos > 2 mm (% del 
volumen) 

Media (11‐20%)  3 
Elevada (21‐50%)  2 
Abundante (>50%)  1 

     

Permeabilidad (cm/día) 

Baja (0,8‐8,5 cm/día)  4 
Mediocre (8,6‐85,9 cm/día)   3 
Normal (86‐864 cm/día)  2 
Elevada (865‐8640 cm/día)  1 
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Tabla 4.3 
Valores atribuidos al factor K. Adaptado de Wischmeier y Smith (1978). 
 
 

Suma de los valores  División  Extensión del K  Media de K 
       

< 5  Muy bajo  < 0,10  0,05 
6‐8  Bajo  0,10 – 1,20  0,15 
9‐11  Moderado  0,20 – 0,40  0,30 
> 11  Elevado  > 0,40  0,45 

 

El  coeficiente  de  capacidad  de  transporte  (KTC)  ha  sido  calculado mediante  la 

ecuación elaborada por McCool et al.  (1989); y  la erosión potencial en  rills y gullies 

(EPR)  se  calculó  según  los  elementos  R,  K  y  LS  del  RUSLE,  según  las  ecuaciones 

propuestas por McCool et al. (1989) y por Govers y Poesen (1988). La distribución de 

los  sedimentos  producidos  se  realizó  mediante  un  algoritmo  de  redistribución  de 

sedimentos  propuesto  por  Van  Oost  et  al.  (2000),  teniendo  como  base  el modelo 

digital del terreno del área de estudio. 

A  pesar  de  que  el  modelo  RUSLE  ha  sido  ampliamente  utilizado  en  la 

modelización  de  la  erosión  del  suelo  en  cuencas  de  todo  el mundo  (Renard  et  al., 

1994),  es  importante  tener  en  cuenta  que  se  trata  de  un  modelo  empírico, 

desarrollado  a  partir  de  cuencas  experimentales  y  parcelas  agrícolas  de  EEUU.  La 

aplicación del RUSLE en cuencas europeas se ha efectuado con resultados exitosos en 

varios  entornos  geográficos  (Van  Rompaey  et  al.,  2001;  Onori  et  al.,  2006;  López‐

Vicente  et  al.,  2008;  Meusburger  et  al.,  2010).  Los  errores  de  las  estimaciones 

realizadas se sitúan entre el 36% en parcelas agrícolas de Bélgica (Van Rompaey et al., 

2001) y aproximadamente el 50% en vertientes de los Alpes Suizos (Meusburger et al., 

2010). Las principales  limitaciones del método se basan en desajustes del modelo en 

áreas  de  elevada  pendiente,  problemas  con  la  escala  de  las  variables  aplicadas,  la 

complejidad  de  la  realidad  geomorfológica  (no  contemplada  en  el  modelo)  y  la 

inexistencia de modelización de procesos fluviogravitatorios. 
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5 Análisis paleoambiental de sedimentos fluviales 

En este capítulo se presentan los resultados e interpretaciones paleoambientales 

obtenidos a partir del análisis geoquímico de sedimentos fluviales de la llanura deltaica 

del río Aare (valle Hasli). Los resultados se dividen en: 

1) análisis litoestratigráfico de testigos sedimentarios; 

2) caracterización cronológica de los sedimentos;  

3) análisis de los componentes químicos principales de horizontes litológicos; 

4) análisis estadístico de las propiedades geoquímicas de los sedimentos.  

5) contextualización de los resultados obtenidos con el entorno geomorfológico; 

6) correlación de patrones geoquímicos y  fases de sedimentación con posibles 

forzamientos externos (p.e. variabilidad climática y ocupación humana).  

 

5.1 Testigos sedimentarios 

Los  testigos  sedimentarios  analizados  se  denominan  AA‐2,  AA‐5  y  AA‐6  y  se 

localizan en el sector occidental del valle Hasli (Figura 5.1). El testigo AA‐6 corresponde 

a un sondeo de 9 metros de profundidad,  localizado aproximadamente a 6,5 km del 

lago  Brienz,  en  el  sector  septentrional  del  valle,  próximo  a  la  vertiente  norte.  Su 

ubicación en la llanura deltaica es la más próxima al ápice del delta y a los principales 

tributarios  laterales  del  valle Hasli  de  todos  los  testigos  analizados.  Este  sondeo  se 

encuentra  en  un  área  deprimida  (579  msnm),  correspondiente  a  una  llanura  de 

inundación (Figura 5.1a) confinada al norte por el canal actual del Aare y al sur por una 

serie  de  paleocanales  identificables  en  cartografía  histórica  del  siglo  XVIII  (Mirani, 

1764). 

El  testigo AA‐5  tiene 10 metros de profundidad y se encuentra aguas abajo del 

sondeo  anterior, muy próximo  a  la  vertiente  sur  del  valle  (Figura  5.1).  El  testigo  se 

encuentra  en  un  área  deprimida  (572  msnm)  aproximadamente  a  850  metros  de 

distancia  del  canal  actual  del  Aare  en  el  otro  extremo  del  valle  (Figura  5.1b).  Su 

ubicación en uno de los extremos del fondo de valle y la existencia de un promontorio 

de roca madre aguas arriba contribuye a que se trate de un área bastante estable con 

una dinámica fluvial poco activa. 

El  testigo  AA‐2  está  constituido  por  un  registro  sedimentario  de  8 metros  de 

profundidad y se localiza a 1,3 km de la desembocadura del Aare en el lago Brienz. Se 
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ubica  en  una  depresión  interdistributaria  (568  msnm)  en  el  centro  de  la  llanura 

deltaica y tiene la particularidad de encontrarse en una posición distal con respecto a 

los canales principales del  río Aare, debido a que está  limitado al norte por el canal 

actual del Aare y al sur por un paleocanal (Figura 5.1c). 

 

 
Figura 5.1 – Localización de los testigos sedimentarios y perfiles topográficos transversales de los 

lugares de sondeo. MDT: SwissTopo, 2005. 
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5.2 Cronología de los sedimentos 

En  los  tres  testigos  analizados  se  han  obtenido  un  total  de  17  edades  14C 

calibradas. Su distribución varía de acuerdo con  la disponibilidad de  sedimentos con 

suficiente  contenido  orgánico  susceptible  de  ser  datado.  La  cronología  en  los  tres 

registros  sedimentarios  estudiados  se  distribuye  de  la  siguiente  forma:  cinco 

dataciones para el testigo AA‐2, seis para el AA‐5 y seis para el AA‐6 (ver tablas 5.1 y 

5.2  y  Figura  5.2).  En  el  caso  del  testigo  AA‐2  se  ha  descartado  una  datación  por 

inconsistencia  cronológica,  debido  a  contaminación  de  la  muestra  o  baja 

concentración de materia orgánica (Schulte et al., 2009b). En el testigo AA‐6 no se han 

incluido dos dataciones de 141 ± 144 y de 291 ± 140 años cal. BP debido a las elevadas 

incertidumbres de la calibración y el elevado margen de error. 

 

 

 

Figura 5.2 – Distribución de  las edades  calibradas obtenidas a partir de dataciones de  14C en  los  tres 
testigos sedimentarios analizados. Las áreas sombreadas representan el  intervalo de  incertidumbre de 
cada datación. 

 
 

 



 
 

 

 

 

Core/profile  Laboratory 
ID  Internal ID  Method chronology Material 

Conventional
radiocarbon age 

(BP) 

Calibrated age 
(BP) 

(2 sigma) 

Mean values and 
ranges derived from 
calibrated ages (BP) 

δ13Cº/oo 
PDB 

   

Core AA‐2  Ua‐3783  AA‐2; 84cm  AMS    Peat & bulk 
sediment  1 075 ± 30  931 ‐ 1055  993 ± 62  ‐28,3 

  Ua‐3784  AA‐2; 229‐230cm  AMS    Peat & bulk 
sediment  1 555 ± 35  1371 ‐ 1528  1449,5 ± 78,5  ‐28,0 

  Ua‐3785  AA‐2; 335cm  AMS  Rejected  Plant remain  2 175 ± 35  2105  ‐ 2319  2212  ± 107  ‐26,3 

  Ua‐3786  AA‐2; 450cm  AMS    Peat & bulk 
sediment  2 190 ± 30  2126  ‐ 2314  2220  ± 94  ‐28,7 

  Ua‐3787  AA‐2; 552,5cm  AMS    Plant remain  2 535 ± 35  2490  ‐ 2749  2619,5  ± 129,5  ‐27,7 

                   
                   

Core AA‐5  Ua‐40006  AA‐5; 133‐135cm  AMS    Peat  398±30  324 ‐ 512  418 ± 94  ‐28,0 

  Ua‐40007  AA5; 192‐196cm  AMS    Peat & bulk 
sediment  653±30  556 ‐ 671  614 ±5 8  ‐28,9 

  Ua‐3780  AA‐5; 222‐225cm  AMS    Peat & bulk 
sediment  810 ± 30  679 ‐ 775  727 ± 48  ‐27,7 

  Ua‐40008  AA‐5; 453.5  AMS    Peat  1675±30  1523 ‐ 1691  1607 ± 84  ‐28,9 

  Ua‐3781  AA‐5; 645‐648cm  AMS    (Wood)  2 120 ± 40  1992 ‐ 2161  2076,5 ± 84,5  ‐26,7 

  Ua‐37982  AA‐5; 799‐800cm  AMS    (Wood)  2 500 ± 35  2459 ‐ 2739  2599 ± 140  ‐28,3 

          

Tabla 5.1 
Dataciones por radiocarbono de muestras del valle Hasli. Las edades han sido calibradas a través del programa CALIB REV5.0.2 (Stuiver y Reimer, 1993).



 
 

 

 

 

 

 

 

Core/profile  Laboratory 
ID  Internal ID  Method chronology Material 

Conventional
radiocarbon age 

(BP) 

Calibrated age 
(BP) 

(2 sigma) 

Mean values and 
ranges derived from 
calibrated ages (BP) 

δ13Cº/oo 
PDB 

   

Core AA‐6  Ua‐40009  AA‐6; 83,5cm  AMS    Plant remains 155±30  (‐3) ‐ 284 
  141 ± 144  ‐29,2 

  Ua‐40010  AA‐6; 138cm  AMS    Plant 
fragments  243±30  148 ‐ 319 

  234 ± 86    ‐29,5 

  Ua‐40011  AA‐6; 158cm  AMS    Peaty  259±30  151 ‐ 430 
  291 ± 140    ‐27,8 

  Ua‐40012  AA‐6; 245cm  AMS    Peaty, plant 
remains  1085±30  934 ‐ 1056 

  995 ± 61    ‐30,1 

  Ua‐40013  AA‐6; 359,5cm  AMS    Wood (no 
soil horizon)  1325±30  1180 ‐ 1300 

  1240 ± 60  ‐31,5 

  Ua‐40014  AA‐6; 682,5cm  AMS    Wood (no 
soil horizon)  1836±30  1706 ‐ 1832  1769 ± 63  ‐31,1 

     

Tabla 5.2 
Dataciones por radiocarbono de muestras del valle Hasli. Las edades han sido calibradas a través del programa CALIB REV5.0.2 (Stuiver y Reimer, 1993). 
 



110 
 

El  estudio  de  la  distribución  de  las  dataciones  en  un  perfil  o  en  un  sondeo 

permite  identificar  diferentes  patrones  temporales  de  sedimentación.  El  análisis 

detallado de  la sedimentación y su evolución  temporal se realizará en el apartado 7, 

donde se incluirán las tasas de sedimentación de los testigos y los principales procesos 

acumulativos  que  han  intervenido  en  la  génesis  de  la  formación  de  los  distintos 

horizontes de cada  testigo. Sin embargo, a partir de  las edades calibradas es posible 

detectar diferencias en la acumulación de sedimentos. 

A partir de las edades calibradas presentadas en la Figura 5.2 se ha elaborado un 

gráfico  (Figura 5.3) con  la edad  relativa de  los  sedimentos con  relación a  los metros 

sondeados.  Este  análisis  expresa  la  relación  entre  profundidad  y  edad  de  los 

sedimentos.  Una  primera  observación  de  la  Figura  5.3  permite  destacar  la  relativa 

longevidad del  testigo AA‐2 en  comparación  con  los otros dos  testigos.  Este  testigo 

alcanza en los seis primeros metros una edad calibrada de 2854 años BP. El testigo AA‐

5  contiene  sedimentos hasta  los 1982 años  cal. BP en  los  seis primeros metros  y el 

testigo AA‐6, 1587 años cal. BP en la misma profundidad. Esto nos indica que a medida 

que  nos  aproximamos  al  ápice  del  delta, mayor  es  la  tasa  de  sedimentación.  Esta 

conclusión concuerda con  los modelos  teóricos del desarrollo de  la unidad de  topset 

en un delta de tipo Gilbert (Figura 5.4), donde dicha unidad se caracteriza por formar 

una cuña de sedimentos, más espesa en el ápice y progresivamente más delgada en las 

áreas distales del delta. Esta configuración expresa la relación entre la topografía de la 

llanura  deltaica  y  la  disminución  de  la  capacidad  de  transporte  del  río  hacia  la 

desembocadura. 
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Figura 5.3 – Relación entre  la profundidad    y  la edad de  los  sedimentos  (de acuerdo  con  las edades 
calibradas obtenidas por las dataciones de 14C). El eje de la abscisa representa las edades BP calibradas y 
los  ejes  de  ordenadas  las  profundidades  de  los  testigos  en  centímetros.  Los  intervalos  en  negro 
representan el error de las edades calibradas según sigma 2. 

 
Un  análisis  más  detallado  de  la  distribución  de  edades  en  los  testigos 

presentados en  la Figura 5.3 permite  conocer  cuáles  son  los metros de  sondeo más 

resolutivos.  En  el  testigo  AA‐2  se  puede  observar  la  baja  resolución  temporal  del 

primer metro,  correspondiendo  aproximadamente  a  1000  años  de  sedimentación  y 

contrastando  con  metros  mucho  más  resolutivos  como  los  observados  entre  el 

segundo y el quinto, caracterizados por una resolución temporal de 250‐300 años de 

agradación  en  cada metro.  El  sexto metro  vuelve  a  ser menos  resolutivo,  con  una 

acumulación de sedimentos en un  intervalo cercano a 600 años. Estas diferencias se 

deben principalmente a variaciones de la localización del canal principal y/o a posibles 

procesos de cut and fill. 

En  el  caso  del  testigo  AA‐5  se  verifica  una  homogeneidad  temporal  bastante 

considerable. Así, se observa que todos los metros tienen similar resolución temporal, 

variando  entre  450  (tercer  metro)  y  200  años  (sexto  metro)  de  resolución.  Esta 

homogeneidad  es  el  reflejo  de  las  características  de  sedimentación  únicas  de  este 

testigo,  en  su  gran mayoría  sedimentos  finos  de  decantación  (ver  descripción  en  el 
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punto 5.3 de este capítulo y punto 7.4.1) y es favorecida por la localización protegida y 

alejada de los grandes canales.  

Por  último,  el  testigo  AA‐6  se  revela  como  temporalmente  muy  resolutivo, 

principalmente entre 300 años cal. BP y AD 2009 y entre 1800 y 1000 años cal. BP. Esta 

resolución  se  relaciona  con  las elevadas  tasas de  sedimentación  registradas en este 

lugar (ver punto 7.4.1) y con el elevado aporte de materiales gruesos. Entre 1000 y 300 

cal. BP ocurren muy probablemente procesos de cut and fill.  

 

 
Figura 5.4 – Esquema general de la arquitectura sedimentaria del delta del Aare en el valle Hasli inferior. 

F. Carvalho, 2012 a partir de un modelo de Swift y Borns (1967). 
 
 
5.3 Análisis litoestratigráfico 

El análisis litoestratigráfico del testigo AA‐2 permite constatar que se trata de un 

registro  formado mayoritariamente  por  sedimentos  finos  (arenas  finas  y  limos)  con 

intercalaciones de horizontes orgánicos  (ver Tabla 5.3 y Figura 5.5). Cabe  resaltar  la 

presencia de horizontes potentes de gravas y arenas gruesas en el séptimo y octavo 

metros, que son  interrumpidos de forma abrupta por series de horizontes más finos, 

en  los metros superiores. En  los dos primeros metros se observa una predominancia 

de horizontes orgánicos, destacando la presencia de suelos turbosos.  

La sucesión de horizontes sedimentarios del testigo AA‐2 (Figura 5.5) permite  la 

identificación  de  un  patrón  de  sedimentación  caracterizado  por  secuencias 

sedimentarias  granodecrecientes.  Éstas  se  interpretan  como  ciclos  sedimentarios, 

marcados por diferencias en los procesos de sedimentación.  
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Figura 5.5 – Litoestratigrafía del registro sedimentario AA‐2. Descripción sedimentológica y 

litoestratigráfica de L. Schulte, 2008. Leyenda según Schulte (2002). 
 
 

Los ciclos sedimentarios o fases de agradación se caracterizan por una sucesión 

de horizontes y presentan una disminución gradual de  la granulometría hacia el  final 

de  cada  ciclo.  Algunos  ejemplos  de  esta  suceción  granodecreciente  de  horizontes 

sedimentarios se pueden verificar entre  los centímetros 720 a 541; 490 a 312, 293 a 

182 y 160 a 62 (Tabla 5.3; figura5.5). 

Los  ciclos  presentan  pulsaciones  de  aporte  de  sedimentos,  dominados 

inicialmente por arenas y gravas,  relacionados con una mayor actividad  fluvial. Estas 
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fases  corresponden  a  depósitos  de  acumulación,  causados  por  eventos  de 

inundaciones  o  por  la  proximidad  de  canales  principales.  En  una  fase  posterior  se 

distingue una disminución de la actividad fluvial, normalmente asociada a la formación 

de  bancos  de  sedimentos  marginales  (outerbank  deposits),  donde  se  depositan 

sedimentos  de  menor  calibre.  Esta  fase  se  caracteriza  principalmente  por  la 

acumulación de sedimentos del tamaño de arenas finas y  limos. Por último,  las fases 

granodecrecientes  finalizan con  la  formación de un horizonte  turboso o con elevado 

contenido  en  materia  orgánica  (normalmente  restos  de  plantas).  Esta  fase  está 

dominada por una mayor estabilidad del canal (muy pocos aportes sedimentarios) y se 

relaciona directamente con fases menos activas de la dinámica fluvial. La formación de 

horizontes  orgánicos  requiere  de  esta  estabilidad  sedimentaria,  de  agradación muy  

lenta o ausente,  favoreciendo de este modo el desarrollo de suelos  ricos en materia 

orgánica.  Los  factores que  controlan estas  fases de estabilidad  y  actividad  fluvial  se 

relacionan con el caudal y la velocidad del flujo (capacidad de transporte), distancia del 

canal principal y factores endógenos locales como la formación de crevasse splays. 

Es  importante  remarcar que este patrón  cíclico de agradación  también ha  sido 

identificado  en  estudios  efectuados  en  el  abanico  deltaico  del  río  Lütschine,  donde 

también tiene  lugar el mismo patrón de  fases de acumulación  (Schulte et al., 2008 y 

2009a). En el  caso del  Lütschine destaca  la  formación de horizontes orgánicos en el 

centro  de  deposición  de  la  llanura  deltaica  (Figura  3.17)  con  una  continuidad 

excepcional. 

El testigo AA‐5 es el más profundo de los sondeos analizados en este capítulo y se 

encuentra  formado  principalmente  por  horizontes  de  limos,  arenas  finas  y  turba 

(Figura  5.6).  También  destaca  la  inexistencia  de  horizontes  de  gravas  significativos. 

Cabe  resaltar  la  importancia  del  contexto  geomorfológico  de  cada  testigo 

sedimentario, puesto que condiciona en gran parte el tipo de sedimentos encontrados. 

Como ha  sido  referido en el punto 5.1,  la ubicación del  testigo AA‐5, alejada de  los 

canales principales,  favorece  la existencia de sedimentos  finos y  la presencia de más 

horizontes orgánicos en comparación con los otros testigos analizados. 

El  medio  sedimentario  relativamente  estable  que  caracteriza  este  testigo 

proporciona  una  acumulación  relativamente  uniforme  de  sedimentos  finos.  De  un 
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modo  general  se  puede  considerar  que  el  principal  aporte  sedimentario  ocurre  a 

través de las inundaciones anuales. 

A pesar de encontrarse su ubicación muy cerca de la vertiente sur del valle no se 

detectan  horizontes  de  sedimentos  angulosos  considerables,  que  puedan  ser 

atribuidos a material   proveniente de movimientos gravitatorios de  las vertientes. Las 

únicas excepciones son dos niveles de gravas angulosas de roca caliza a 690‐695 y 774‐

778  cm  de  profundidad.  Debido  a  la  escasa  representatividad  de  estos  depósitos 

(apenas el 0,9% de  las facies encontradas en todo el testigo) se descarta  la  influencia 

de  flujos  de  derrubios  o  deslizamientos  considerables  en  las  vertientes  cercanas, 

durante los últimos 3000 años.  

Existen capas sedimentarias donde se detecta la presencia de materiales gruesos 

(arenas gruesas con algunas gravas) pero con características marcadamente  fluviales 

(sedimentos rodados). En la base del sondeo, entre los 1000 y 964 cm se encuentra un 

horizonte  caracterizado  por  sedimentos  franco‐arenosos  con  la  presencia  poco 

frecuente  de  pequeñas  gravas,  inferiores  a  1  cm  de  diámetro.  Entre  740  y  696  cm 

destaca la presencia de un lecho de arenas medianas y gruesas. Entre 630 y 550 cm se 

observa  un  lecho  compuesto  por  arenas  finas  y medianas,  con  un  nivel  de  arenas 

gruesas  entre  593  y  586  cm.  Los  horizontes  situados  entre  425  y  240  cm  están 

constituidos por arenas medianas y gruesas.  

Por último, se observa un pequeño nivel de arenas gruesas y medianas entre los 

51 y 40  cm de profundidad, que podrá  corresponder a un evento de  inundación en 

tiempo  histórico.  El modelo  geocronológico  indica  que  la  edad  de  la  base  de  este 

horizonte se sitúa en AD 1824. Esta datación correlaciona de forma coherente con un 

evento de  inundación de  elevada magnitud ocurrido  en 1831  (Schulte  et al.,  2008). 

Este evento se encuentra citado en fuentes documentales históricas, donde se refieren 

sus  consecuencias  catastróficas  en  los  asentamientos  poblacionales  de  la  llanura 

deltaica  del  Lütschine  (Grossniklaus,  1957)  y  la  importancia  de  los  sedimentos 

transportados (Vischer, 2003).  
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Figura 5.6 – Litoestratigrafía del registro sedimentario AA‐5. Descripción sedimentológica y 

litoestratigráfica de L. Schulte, 2008. Leyenda según Schulte (2002). 
 

El  tipo  de  sedimentos  (granulometría  y  cantidad  de  materia  orgánica) 

encontrados  en  el  registro  AA‐6  reflejan  su  localización  más  cercana  al  ápice  del 

abanico y próxima a fuentes de aporte sedimentario laterales. Asimismo, se observa la 

existencia  de  un  ambiente  sedimentario más  dinámico  con  respecto  a  los  testigos 

anteriores,  con  la  intercalación  de  varios  horizontes  de  gravas,  arenas  y  limos  (ver 

Figura 5.7).  
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Figura 5.7 – Litoestratigrafía del registro sedimentario AA‐6. Leyenda según Schulte (2002). 

 

Una  comparación  con  los  testigos  anteriores  también  permite  observar  una 

menor  presencia  de  horizontes  orgánicos  y  una  mayor  incidencia  de  materiales 

gruesos  (arenas y gravas). Se  identifican apenas dos horizontes de  turba,  localizados 

entre 153 y 160 cm y 230 y 241 cm (ver Tabla 5.5). Estos dos horizontes corresponden 

a un periodo comprendido entre los 995 ± 61 años cal. BP y 291 ± 40 años cal. BP y son 
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un indicador de fases de ausencia de grandes inundaciones en este sector del valle. Se 

pueden  interpretar  estas  fases  como  periodos  de migración  del  canal  principal  (o 

canales principales) hacia el extremo sur del valle.  

La presencia de varios horizontes de gravas y arenas indica el carácter dinámico 

de  este  sector,  dominado  por  el  aporte  sedimentario  de  canales  cercanos.  La 

reconstrucción de paleocanales por medio de un modelo digital del  terreno de  alta 

resolución permite verificar la existencia de por lo menos tres paleocanales cercanos a 

este  testigo  (Figura  5.8).  La  comparación  del  trazado  de  los  paleocanales  con 

información  cartográfica  histórica  permite  identificar  el  paleocanal más  cercano  al 

sondeo AA‐6 como el canal principal del Aare hasta el inicio del siglo XIX. La proximidad 

de este canal principal es responsable de  la presencia de depósitos de arenas  finas y 

gravas  en  los  primeros  150  cm  del  testigo  sedimentario.  La  predominancia  de 

sedimentos de esta granulometría y la proximidad al canal indican muy probablemente 

que esta área estaría asociada a un ambiente sedimentario del tipo levée. 

 
Figura  5.8  –  Reconstrucción  de  paleocanales  en  el  sector  central  de  llanura  deltaica  del  Aare.  La 
reconstrucción se ha basado en una interpretación geomorfológica del modelo digital del terreno de alta 
resolución  (2  x 2 m)  y el  análisis de  la dirección del  flujo  a  través del  la  aplicación del modulo  Flow 
direction del ArcGis Spatial Analist™. 
 

5.4 Geoquímica de sedimentos fluviales 

Los sedimentos fluviales analizados en el presente capítulo tienen su origen en la 

meteorización de  las  superficies  rocosas aguas arriba de  la  llanura deltaica del Aare. 

Esa meteorización ocurre en estratos rocosos de diferentes orígenes y características 

(ver punto 3.2.2). A  través del análisis geoquímico se puede relacionar  las diferentes 
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composiciones químicas de  los sedimentos con su origen (Nesbitt y Young, 1996; Van 

Helvoort, 2003; Schulte et al., 2004, 2008 y 2009a).  

Como  sería de esperar  los  resultados de  la  geoquímica  también  reflejan  cierta 

dependencia  de  la  granulometría  de  los  sedimentos.  De  este  modo  es  posible 

identificar cambios en la respuesta de la geoquímica de acuerdo con la proporción de 

materiales  finos.  En  esta  fracción más  fina  los minerales  de  arcilla  son  fácilmente 

degradables, por  lo que  la edafogénesis podría generar una respuesta significativa en 

la señal de la geoquímica. Por otro lado, en la fracción más gruesa y en sedimentos de 

origen  cristalino,  los  granos  de  cuarzo, más  resistentes  a  la meteorización,  reflejan 

elementos como el silicio (Si). 

 

5.4.1 Análisis de fluorescencia de rayos‐X convencional 

En  relación  con  lo  expuesto  anteriormente  se  ha  determinado  cuáles  son  los 

elementos químicos más representativos de los sedimentos del valle Hasli. Para ello se 

han utilizado  los  resultados del análisis de  fluorescencia de  rayos‐X  convencional en 

algunas muestras del testigo AA‐2 (ver descripción del método y muestras analizadas 

en el punto 4.3.2). El análisis de estos datos permite determinar el porcentaje de cada 

elemento mayoritario en el total de la muestra en análisis.  

La  relación  entre  el  promedio  de  las  41 muestras  analizadas  y  los  elementos 

químicos  mayoritarios  se  expone  en  la  Tabla  5.6.  Lo  más  destacable  de  estos 

resultados es la constatación de la importancia del sílice en el promedio general de los 

sedimentos estudiados. De hecho, este promedio demuestra que el Si forma parte de 

más del 50% del total de elementos.  

El análisis de la Tabla 5.3 también permite destacar la importancia de elementos 

del  grupo  de  los  metales,  como  el  aluminio  (Al),  hierro  (Fe)  y  potasio  (K)  que, 

conjuntamente con el Si, corresponden a aproximadamente el 80% de  los elementos 

químicos  encontrados.  Este  resultado  indica  una  fuerte  contribución  de  cuarzo  y 

también de aluminosilicatos en los sedimentos fluviales analizados. Hecho que está en 

conformidad con el origen mineralógico de las rocas del sector cristalino situado aguas 

arriba  de  la  llanura  deltaica  (ver  Figura  3.11).  Cabe  también  señalar  la  elevada 

variabilidad del Si y el Al, con una desviación estándar de 10,33% y 2,62% (Tabla 5.3), 
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explicada por  las elevadas concentraciones de estos elementos en  la mayoría de  los 

sedimentos de este valle. 

Otra  consideración  importante  consiste  en  la  relación  existente  entre  la 

componente mineral de  los sedimentos y su respuesta en  la geoquímica. Los trabajos 

de  Schulte et al.  (2008  y 2009b) han  identificado que por ejemplo  los minerales de 

biotita y clorita  (presentes principalmente en  rocas cristalinas) se asocian a elevadas 

concentraciones de Fe, Ti, K y Mg. Otro ejemplo consiste en  los minerales de biotita, 

moscovita y feldespatos, que se relacionan con elevadas concentraciones de K. 
 

Tabla 5.3 
Promedio  y  desviación  estándar  de  los  elementos  mayoritarios  de  41  muestras  del  testigo  AA‐2 
(consultar el punto 4.3.2 para más referencias sobre el método).  
 
 

Elements 
(%) 

Fe Mn Ti Ca K P Si Al Mg Na 

Mean 5,47 0,08 0,74 1,78 3,32 0,18 56,00 14,76 2,22 2,31 

SD 1,22 0,02 0,13 0,24 0,61 0,02 10,33 2,62 0,53 0,56 
 

 

 

Además de proporcionar  información cuantitativa sobre  los elementos químicos 

mayoritarios en  los sedimentos estudiados,  la aplicación del método de fluorescencia 

de rayos‐X convencional también ha permitido  la comparación entre estos resultados 

cuantitativos  (porcentaje de elementos químicos mayoritarios) con  los resultados del 

escaneo  de  fluorescencia  de  rayos‐X  (estimaciones  semicuantitativas  de  la 

concentración absoluta de los elementos químicos en contajes totales). Para un mejor 

entendimiento de las diferencias de ambos métodos ver el punto 4.3.2.  

Esta comparación se ha realizado en muestras del mismo testigo sedimentario y 

se procedió a un análisis comparativo de los elementos químicos Al, Si, Fe, Ca y Ti. La 

elección  de  estos  elementos  se  ha  efectuado  según  dos  criterios:  1)  los  elementos 

químicos  que  se  consideran  más  importantes  para  el  análisis  geoquímico  de  la 

dinámica  fluvial  y  para  el  análisis  del  origen  de  los  materiales  (cristalino  vs. 

carbonatado); 2)  los elementos caracterizados por contajes por área suficientemente 

elevados  y  sensibles  a  variaciones  de  la  sedimentación.  Los  resultados  de  esta 

comparación se presentan en la Tabla 5.4 y en la Figura 5.9.  
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Tabla 5.4   
Coeficientes  de  correlación  entre  el  método  XRF  convencional  y  el  método  de  escaneo  de  XRF, 
elaborados para el testigo sedimentario AA‐2. Los valores en rojo indican los coeficientes más bajos y los 
valores en verde, los más elevados. 

 

 
 

La  correlación  entre  ambos métodos muestra  coeficientes  positivos  elevados 

(Correlación para todas  las unidades estratigráficas, All  layers, Tabla 5.4), con valores 

iguales o superiores a 0,6 de coeficiente de correlación. Destacan el Fe y el Ti, con 0,81 

y 0,79 respectivamente. La comparación de la respuesta de cada método en relación a 

los horizontes sedimentarios principales permite verificar que, de un modo general, los 

horizontes de arena presentan  correlaciones más bajas, mientras que  los horizontes 

orgánicos presentan los coeficientes de correlación más elevados. Esta diferencia entre 

la granulometría de sedimentos demuestra  la  importancia del estado de  la superficie 

del testigo en el método de escaneo de XRF. Así, se constata que cuanto más fino es el 

sedimento  (entiéndase  también  como  superficie  más  plana  y  con  menos 

imperfecciones) mejor  será  la  respuesta  del  detector  de  rayos‐X  y,  posteriormente, 

mejor la aproximación a los valores reales de cada elemento químico.  

Cabe  señalar que elementos  como el Si y el Ca,  significativos para entender  la 

procedencia de los sedimentos, no presentan correlaciones relevantes en unidades de 

arenas, 0,16 y 0,39 respectivamente. Esto plantea un problema metodológico, ya que 

por ejemplo los granos de arena procedentes de la cuenca cristalina están compuestos 

por cuarzo (Si) y deberían presentar respuestas similares en ambos métodos. Debido a 

este problema, se considera prudente tener en cuenta un elevado rango de error en la 

respuesta de la geoquímica en unidades de arenas analizadas por el XRF scanner. 

  Chemical elements 

Al  Si  Fe  Ca  Ti 

Co
rr
el
at
io
n 
co
ef
fic
ie
nt
  Sand layers  0,61  0,16  0,68  0,39  0,61 

Organic layers  0,61  0,56  0,56  0,75  0,77 

Silt and clay layers  0,6  0,22  0,84  0,74  0,72 

All layers  0,7  0,61  0,81  0,6  0,79 
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El  análisis  de  la  Figura  5.9  permite  identificar que  las  tendencias  generales  de 

cada elemento químico son acompañadas por el método convencional y por el método 

de escaneo, verificándose que  los extremos (valores máximos y valores mínimos) son 

observados en ambos métodos. 

 
Figura  5.9  –  Geoquímica  de  los  sedimentos  fluviales  del  testigo  AA‐2  (0‐600  cm  de  profundidad). 
Comparación entre el método de XRF  convencional  (puntos negros)  y el método de escaneo de XRF 
(líneas en color). Valores de ambos métodos en unidades tipificadas. 

 

5.4.2 Influencia de procesos hidromorfos 

La  influencia  del  acuífero  en  la  geoquímica  ha  sido  identificada  mediante  el 

análisis de  la variación del calcio a distintas profundidades. A pesar de que cerca del 

35% de  la cuenca está compuesta por  roca  carbonatada y de que el valle Hasli esta 

situado en substratos compuestos por calizas y margas del Jurásico (Tabla 3.1 y Figura 

3.8), se observa una concentración muy baja del calcio (Ca). La Tabla 5.6 muestra que 

para el testigo AA‐2 el promedio del porcentaje de este elemento no supera el 2%. Los 

restantes testigos presentan la misma tendencia.  
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La existencia de concentraciones de carbonatos sorprendentemente bajas en el 

valle Hasli contrasta con los valores observados para la cuenca del río Lütschine. En el 

caso de los sedimentos de esta llanura deltaica se observa una mayor respuesta de los 

carbonatos, con valores promedio oscilando entre 10 y 20% (Schulte, 2009a). El hecho 

que el 64% de esta cuenca se encuentre compuesto por rocas carbonatadas explica en 

parte  las diferencias encontradas con  la cuenca superior del Aare (35% de  la cuenca). 

Sin embargo,  las bajas  concentraciones encontradas en el  valle Hasli no  se explican 

sólo por las diferencias litológicas.  

El  hecho  de  que  en  los  primeros metros  de  los  testigos AA‐2, AA‐5  y AA‐6  se 

detecte una mayor respuesta de los carbonatos (Figura 5.10) indica que hay algún otro 

factor que juega un papel principal en la concentración de los carbonatos. El análisis de 

la Figura 5.10 permite constatar que la concentración del Ca no es uniforme a lo largo 

del mismo testigo sedimentario. En los primeros metros se observa una concentración 

y una variabilidad más elevada que en sedimentos más profundos.  

 
Figura 5.10 – Concentraciones de Calcio (Ca) en los tres testigos analizados. 
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La existencia de una concentración de carbonatos muy baja y de diferencias de la 

respuesta de este elemento a distintas profundidades parece indicar una influencia del 

acuífero,  que  actúa  como  un  agente  de  lavado  de  carbonatos  y  transporte  de  los 

mismos.  La  comparación  de  las  variaciones  del  Ca  en  la  Figura  5.10  con  las 

profundidades  del  acuífero  presentadas  en  la  Tabla  5.5,  indican  la  existencia  de  un 

nivel  del  agua  subterránea  bastante  elevado,  llegando  incluso  a  alcanzar 

profundidades estacionales inferiores a un metro en todos los sondeos analizados. Esta 

presencia  de  agua  subterránea  puede  provocar  procesos  de  lixiviación  y  la 

consecuente  disminución  de  la  variabilidad  de  este  elemento  químico  a  mayores 

profundidades.  

Los  testigos  AA‐5  y  AA‐6  presentan  curvas  de  Ca  bastante  similares,  con  una 

pérdida de  la señal geoquímica a aproximadamente dos metros de profundidad. Por 

otro  lado, el registro AA‐2 presenta una respuesta del Ca prácticamente homogénea, 

con  contajes  del  detector  de  XRF  bastante  bajos,  cuando  son  comparados  con  los 

restantes registros sedimentarios. Esto se debe muy probablemente a la influencia de 

las  fluctuaciones  del  nivel  freático,  controladas  por  los  cambios  del  nivel  del  lago 

Brienz. 
 

Tabla 5.5 
Altitud en metros snm de los lugares de sondeo y nivel mínimo y máximo del acuífero en los mismos. La 
Información  del  nivel  del  acuífero  responde  a  dos mediciones  en  28.01.92  (mín.)  y  26.11.92  (máx.). 
Datos del nivel del acuífero según Valle (1994). 
 

  Approximate terrain altitude  Low aquifer depth  High aquifer depth 

AA‐2  567,7  566  567 

AA‐5  572,6  571  572 

AA‐6  579,1  578  579 
 

 

La  influencia  hidrómorfica  en  los  elementos  químicos  puede  también  estar 

relacionada con aumentos en la concentración del Fe y el Mg. Algunos de los picos de 

Fe registrados en los testigos AA‐5 y AA‐6 pueden estar de este modo relacionados con 

la circulación de agua  subterránea, que actúa como agente de  transporte de arcillas 

ricas  en  Fe  y  también  condicionando  los  procesos  de  oxidación/reducción, 

dependientes de la variación del nivel freático. 
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5.4.3 Análisis sedimentario  

Las  figuras  5.11,  5.12  y  5.13  permiten  observar  la  relación  existente  entre  los 

horizontes sedimentarios de  los tres testigos analizados con el porcentaje de materia 

orgánica  (OC),  los  principales  elementos  químicos,  la  susceptibilidad magnética  y  la 

granulometría. 

En  el  caso  del  testigo  AA‐2  (Figura  5.11),  se  puede  observar  que  los  valores 

máximos  de  OC  corresponden  a  horizontes  de  turba  en  los  primeros  metros  del 

testigo,  llegando a distinguirse valores en torno al 45% de materia orgánica. En capas 

más profundas existen muy pocos horizontes orgánicos, siendo el OC significativo en 

dos horizontes turbosos entre los centímetros 490 a 498 y 541 a 564. La presencia de 

materia orgánica afecta el comportamiento de las restantes variables. Por ejemplo, la 

susceptibilidad magnética tiene sus valores más bajos en los horizontes de turba de los 

centímetros 91 a 102, 111 a 139 y 182 a 222. Esto se debe a la escasa fracción mineral 

de  estos  horizontes.  Aproximadamente  a  partir  de  250  cm  el  indicador  de 

susceptibilidad magnética produce valores muy homogéneos, destacando únicamente 

pequeñas variaciones en horizontes de turba o cuando existe un incremento ligero en 

el porcentaje de materia orgánica. 

El análisis de la granulometría permite constatar, por ejemplo, que los horizontes 

más orgánicos son  los que tienen un mayor porcentaje de arcillas. Se observa que de 

una  forma general  los primeros dos metros son dominados por  fracciones más  finas. 

Entre  los  250  y  520  cm  predominan  sedimentos más  gruesos,  observándose  varios 

picos  de  porcentaje  elevado  de  limos  gruesos  y  arenas.  En  los  metros  inferiores 

vuelven a dominar  las  fracciones más  finas hasta  los 654 cm, con especial  incidencia 

entre  los  546  y  623  cm,  con  horizontes  de  limos  finos.  Entre  los  654  y  los  800  cm 

dominan horizontes gruesos de gravas y arenas.  

La respuesta de los componentes químicos revela también una relación estrecha 

con  la granulometría y con  la cantidad de materia orgánica. Por ejemplo,  los valores 

más  elevados  de  Al  y  Si  se  obtienen  en  sedimentos  con mayor  cantidad  de  limos 

gruesos y arenas. En  todos  los elementos presentados en  la Figura 5.10 se  identifica 

una relación inversamente proporcional al contenido de materia orgánica.  
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El análisis de  la Figura 5.12 permite caracterizar  la geoquímica de  los horizontes 

sedimentarios  del  testigo  AA‐5.  En  este  testigo  destaca  la  presencia  de  varios 

horizontes  orgánicos.  De  forma  general,  los  horizontes  turbosos  no  presentan  un 

porcentaje de materia orgánica muy elevado, con valores medios situándose en torno  

al 12% de OC. Los valores máximos de OC se encuentran en el horizonte turboso entre 

los 421 y 430 cm.  

 La granulometría presenta una variabilidad bastante elevada, con una marcada 

presencia  de  partículas  de  mayor  tamaño  como  limos  gruesos  y  arenas  finas.  El 

aumento de materiales más finos corresponde a los horizontes con mayor cantidad de 

materia orgánica. Los horizontes con mayor cantidad de limos finos y arcillas se sitúan 

entre los centímetros 641 a 689 y 370 a 561. En estos horizontes el porcentaje medio 

de  limos  y  arcillas  se  sitúa  en  torno  al  35%.  También  se  observa  la  existencia  de 

pequeños horizontes con la misma proporción de materiales finos en los primeros dos 

metros del testigo.  

Los  horizontes  más  gruesos  se  localizan  predominantemente  en  los  últimos 

metros, concretamente en  los centímetros 958 a 1000, 873 a 904, 698 a 740 y 561 a 

623. En estos horizontes el porcentaje medio de limos gruesos y arenas está alrededor 

del 82%, superando la presencia de arenas finas normalmente el 50% de los materiales 

analizados. 

En  los elementos químicos se verifican  las mismas  respuestas que en el  testigo 

anterior. Es decir,  las grandes variaciones de  la geoquímica parecen estar controladas 

por  la  cantidad  de  materia  orgánica  y  por  la  granulometría  de  las  partículas.  Los 

elementos  Al  y  Si  revelan  una  respuesta  análoga,  con    valores  más  elevados  en 

horizontes franco‐arenosos. 

La  susceptibilidad  magnética  presenta  oscilaciones  máximas  entre  los                   

10 y 18 ∙ 10‐9 m3/kg. Los picos de estos valores se localizan generalmente en horizontes 

con  una  elevada  cantidad  de  limos  y  arcillas.  Esto  ocurre  por  un  lado  debido  a  la 

existencia de una relación entre el Fe y  los horizontes de arcilla  (Stucki, 2013), y por 

otro debido a la elevada concentración de la fracción mineral en comparación con los 

horizontes  orgánicos.  Los  valores  más  bajos  son  inferiores  a  5  ∙  10‐9  m3/kg  y 

corresponden normalmente a horizontes ricos en materia orgánica. 
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El análisis de  los elementos químicos y sedimentarios de  la Figura 5.13 permite 

destacar  el  testigo  AA‐6  como  el  que  presenta  un mayor  porcentaje  de materiales 

gruesos de los tres testigos analizados. La granulometría de este registro muestra en su 

amplia mayoría, horizontes  con más del 50% de  limos gruesos, arenas  y gravas.  Los 

horizontes de gravas están presentes de forma significativa en los últimos dos metros.  

Por lo que se refiere a horizontes marcadamente más finos, se distinguen niveles 

en  los  cuales  los  limos  finos  y  arcillas  constituyen  aproximadamente  el  40%  de  los 

materiales. Estos horizontes se identifican entre los centímetros 450 a 478, 356 a 414, 

221 a 260 y 25 a 30. 

Este testigo destaca también por  la escasa presencia de horizontes orgánicos. El 

indicador  de materia  orgánica  RABD510  señala  predominantemente  cinco  zonas  de 

mayor  concentración  de  materia  orgánica.  Estos  horizontes  se  sitúan  entre  los 

centímetros  447  a  478,  347  a  399,  230  a  256,  153  a  175  y  en  los  60  centímetros 

iníciales. 

El  indicador de  la susceptibilidad magnética oscila entre  los 41 y 0  ∙ 10‐9 m3/kg, 

indicando  una  variabilidad  más  acentuada  que  en  los  registros  anteriores.  Esta 

variabilidad es principalmente evidente por la existencia de picos con valores máximos 

más destacados. Las  respuestas más elevadas poseen valores por encima de  los 15  ∙ 

10‐9 m3/kg y se sitúan entre los centímetros 658 a 666, 341 a 364, 138 a 153 y 85 a 104. 

Los valores más bajos corresponden una vez más (igual que en los testigos anteriores) 

a horizontes marcados por una presencia de materia orgánica más pronunciada. 

Los elementos químicos  representados en  la Figura 5.13  indican por un  lado  la 

influencia de la granulometría y de la materia orgánica en elementos químicos como el 

aluminio  y  el  sílice.  Estos  elementos  presentan  una  variabilidad  más  elevada  en 

horizontes  con  mayor  contenido  en  limos  gruesos  y  arenas.  El  hierro  presenta 

normalmente  sus  valores más  elevados  en  horizontes  con  un mayor  porcentaje  de 

arcillas. Esta  relación es bastante evidente en  los horizontes comprendidos entre  los 

centímetros 447 a 478 y 138 a 198. 
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5.4.4 Tendencias sedimentarias 

Las  conclusiones del  análisis de  las  tendencias  sedimentarias  se  centran en  las 

relaciones  observadas  entre  los  elementos  químicos  con  el  porcentaje  de  carbono 

orgánico, la granulometría y la susceptibilidad magnética. 

A partir del análisis de la curva del carbono orgánico (% OC) se puede identificar, 

en todos  los testigos,  los cambios entre horizontes de turba o con elevado contenido 

orgánico y los horizontes dominados por gravas, arenas o limos, con menor porcentaje 

de OC. Se observan con bastante claridad los límites de todos los horizontes turbosos, 

que presentan los valores más elevados de OC. Dependiendo del tipo de horizonte los 

valores de OC varían de forma considerable: los horizontes de arenas y gravas son los 

que  presentan  los  valores  más  bajos.  Teniendo  en  cuenta  las  variaciones  medias 

observadas para  los tres testigos, se verifica que  los valores de OC fluctúan alrededor 

de 0,5% en horizontes de arenas sin  restos orgánicos y pueden alcanzar porcentajes 

superiores al 30% en los horizontes de turba.  

La  curva  de  la  susceptibilidad  magnética  registra  la  fracción  de  sedimentos 

inorgánicos. Los valores más bajos se relacionan con horizontes de turba, revelando así 

la existencia de porcentajes de fracción mineral muy bajos en estos horizontes. 

A  pesar  de  la  tendencia  generalizada  descendiente  de  la  respuesta  de  los 

elementos químicos mayoritarios en horizontes de turba, se verifica por otro lado que 

metales  como el  fósforo  (P), el plomo  (Pb) o el  zinc  (Zn) presentan  concentraciones 

más  elevadas  en  horizontes  con mayor  contenido  en materia  orgánica  (ver  figuras 

5.11, 5.12, 5.13). El aumento de estos elementos  se  relaciona principalmente con  la 

capacidad  que  estos  horizontes  tienen  de  retener  estos  metales,  procedentes  del 

lavado de los horizontes superiores. 

De  acuerdo  con  lo  referido  anteriormente,  los  horizontes  orgánicos  están 

relacionados  con  fases  de  estabilidad  fluvial,  marcados  por  una  agradación  poco 

significativa.  En  el  caso  concreto  del  testigo  AA‐5,  la  abundancia  de  horizontes 

orgánicos puede explicarse por su localización, ya que se ubica en uno de los extremos 

del  fondo  de  valle,  protegido  por  un  promontorio  rocoso  aguas  arriba  y  alejado de 

canales fluviales principales (Figura 5.1). En los restantes testigos, la existencia de fases 

de  formación  de  turba  representa  periodos  de  estabilidad  temporal  o  de  un 

alejamiento de los canales fluviales. 
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Otro indicador de estas fases de estabilidad es el porcentaje de arcillas, ya que la 

deposición  de  estos materiales  se  asocia  a  bajas  velocidades  del  flujo.  En  todos  los 

testigos  el  porcentaje  de  sedimentos  con  esta  granulometría  (inferior  a  2  µm)  no 

supera los 15% (13,9% en el testigo AA‐2; 8,8% en el testigo AA‐5 y 14,2% en el testigo 

AA‐6). Sin embargo, su análisis permite identificar fases de mayor estabilidad porque la 

sedimentación  a  partir  de  un  flujo  de mayor  energía  puede  interpretarse  como  un 

alejamiento  del  canal  principal  o  una  menor  actividad  fluvial  (frecuencia  de 

inundaciones).  

De un modo general, el Al  y el  Si presentan  variaciones  idénticas en  todos  los 

testigos. Se verifica que estos elementos tienen una relación bastante vinculada con la 

textura  y  con  el  contenido  de materia  orgánica  de  los  sedimentos.  Se  observa  un 

patrón  marcado  en  los  cambios  de  horizontes  mayoritariamente  compuestos  por 

arenas y  los horizontes dominados por  limos. De forma general, se puede determinar 

que  en  los  horizontes  de  arenas  los  valores  de  Al  y  Si  bajan mientras  que  en  los 

horizontes de limos tienen una respuesta inversa. Esta relación se basa por un lado en 

el elevado contenido en Al de las arcillas y micas. Diversos estudios han fundamentado 

este patrón, destacando su utilización como proxy‐data para  las  fracciones más  finas 

(Van Helvoort, 2003).  

Las  variaciones  mostradas  por  la  curva  del  Si  evidencian  fenómenos  de 

acumulación  de  menor  intensidad,  usualmente  relacionados  con  la  sedimentación 

marginal, alejada del canal principal  (outerbank deposits). Los depósitos de este  tipo 

están  normalmente  caracterizados  por  ciclos  de  sedimentación  granodecrecientes, 

formados por horizontes de grano más grueso en la base, cambiando progresivamente 

hacia  sedimentos más  finos  en  el  techo  de  cada  fase  (limos).  En  el  testigo AA‐5  se 

observa  claramente  la  correlación  positiva  entre  el  Si  y  los  horizontes  de  limos  y 

arcillas, por ejemplo en  los horizontes: 50‐74 cm; 130‐135 cm; 255‐260 cm; 280‐300 

cm; 360‐410 cm; 475‐ 505 cm. 

El Al y el Si también muestran una respuesta distinta en los horizontes orgánicos: 

por un lado presentan valores muy bajos en los horizontes de turba; por otro lado, en 

horizontes  con bajo  contenido en OC  (horizontes no  turbosos)  tienen una  respuesta 

más elevada, presentando también una notable variabilidad. Normalmente la fracción 
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mineral de  los horizontes orgánicos  se encuentra  relacionada con arcillas y  limos,  lo 

que está vinculado principalmente a la presencia de filosilicatos. 

También  se  ha  podido  observar  que  el  contenido  en  Fe  tiene  una  respuesta 

sincronizada  con  estas  fases  estables.  Las  variaciones  de  la  curva  de  Fe  presentan 

correlaciones elevadas con  las variaciones del porcentaje en arcillas. Los valores más 

elevados  de  este  elemento  químico  corresponden  a  situaciones  de  estabilidad, 

dominados por horizontes mayoritariamente formados por materiales finos. Además, 

representan el dominio de los procesos edáficos, controlados por el nivel del acuífero. 

Los valores más bajos de Fe se registran en horizontes dominados por  las arenas. La 

elevada correlación entre el Fe y las arcillas refleja la incorporación de este elemento a 

la matriz de  los minerales de arcillas (Stucki, 2013; Van Helvoort, 2003). La utilización 

de este elemento como proxy de  las  fracciones  finas  tendrá que  tener en cuenta  su 

elevada  movilidad  y  que  su  concentración  resulta  de  procesos  hidromorfos 

relacionados con la edafogénesis. 

La  variación  de  la  respuesta  de  los  diferentes  horizontes  a  la  susceptibilidad 

magnética muestra en general que  los valores elevados se relacionan con horizontes 

de  limos y arcillas, mientras que en  los horizontes orgánicos se observan valores más 

bajos.  Esto  nos  indica  que  la  susceptibilidad magnética  puede  funcionar  como  un 

indicador de  la  fracción mineral de cada horizonte sedimentario. Su aplicación como 

proxy de componentes minerales se ha utilizado en diversos trabajos (Thompson et al., 

1975). Igualmente, se observa una estrecha relación entre la susceptibilidad magnética 

y  los  metales,  principalmente  el  Fe,  indicando  una  dependencia  de  la  respuesta 

magnética de los sedimentos a su concentración en metales.  

La Figura 5.14 expone  la relación entre  la  litología y el promedio de  los valores 

obtenidos para  los elementos químicos mayoritarios.  La  comparación de  los  valores 

obtenidos en  los diferentes elementos  refleja  tendencias  similares con  respecto a  la 

granulometría.  En  los  tres  testigos  analizados  la mayoría  de  los  elementos  obtiene 

contajes  más  elevados  en  las  unidades  de  limos.  Esta  tendencia  puede  estar 

relacionada con un problema metodológico procedente del escaneo de XRF, ya que el 

escáner  obtiene  mejores  mediciones  en  superficies  lisas  con  poca  rugosidad.  Las 

unidades de  limos  son  las que mejor  se adecúan a esta premisa  (ver apartado 5.4.1 

para una mejor descripción de este problema).  
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Los resultados de  las principales  tendencias entre  los elementos químicos de  la 

Figura  5.14  se detallan  a  continuación  y  contribuyen  a  sintetizar  lo  expuesto  en  los 

párrafos anteriores. Los elementos Al, Si, K, Mn y Ti presentan una estrecha relación 

con  limos y arcillas y son menos representativos en unidades de turba y de gravas. A 

pesar de que esta  tendencia puede estar  influida por el método de escaneo de XRF, 

también puede haber una relación con la presencia de filosilicatos.  

Los horizontes orgánicos presentan contajes elevados de elementos como el Pb y 

el Fe, ya que funcionan como horizontes de retención de estos metales. Las unidades 

de  limos también presentan contajes elevados de Fe, pudiendo  indicar  la importancia 

de la retención de este elemento en unidades de grano fino.  

Se detecta una relación entre valores elevados de Ca con unidades de arenas y 

gravas. La correlación positiva entre unidades de gravas y contajes elevados de Ca es 

particularmente  evidente  en  el  testigo  AA‐5,  y  puede  estar  relacionada  con  la 

contribución de depósitos de  ladera  (compuestos por  roca  carbonatada),  generados 

principalmente por procesos de dinámica de vertientes. 

Como conclusión, los resultados expresados en la Figura 5.4 permiten relacionar 

la respuesta del escaneo de XRF con  la granulometría de  los materiales; sin embargo, 

las tendencias observadas parecen ser dependientes de la heterogeneidad del escaneo 

de  XRF  en  las  distintas  unidades  granulométricas.  Por  este  motivo,  el  análisis 

paleoclimático  se  centrará  en  los  cambios  relativos  de  los  principales  elementos 

químicos, obtenido a partir del análisis factorial (ver apartado 5.4.5). 
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Figura 5.14 ‐ Relación entre la litología y los principales elementos químicos (obtenidos por el escaneo de XRF). Los 
valores expresos constituyen el promedio observado para cada variable de acuerdo con las distintas clases litológicas 
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5.4.5 Análisis factorial 

La Figura 5.15 muestra  la distribución de  los principales elementos químicos de 

acuerdo con los resultados obtenidos por medio de un análisis factorial de las variables 

geoquímicas  de  los  tres  testigos  en  análisis.  Esta  distribución  permite  conocer  la 

relación  entre  los  dos  factores  que mejor  explican  la  variabilidad  de  la  respuesta 

sedimentaria en  los distintos niveles de agradación  (factor 1 y 2). El  factor 1 tiene el 

mayor porcentaje de explicación de la serie: 55,8% en el testigo AA‐2; 45,6% en el AA‐5 

y 51,3% en el AA‐6. El factor 2 tiene un porcentaje de explicación mucho menor, pero 

adquiere mayor relevancia en el testigo AA‐5, explicando aproximadamente el 26% del 

total de  la variabilidad geoquímica.  Las principales  tendencias verificadas en  los  tres 

testigos indican un comportamiento similar en la sedimentación del valle Hasli inferior 

(Figura 5.15). 

El análisis de los resultados patentes en la Figura 5.15 muestra un contraste entre 

dos grupos de elementos principales: 1) el grupo que engloba el OC y los metales que 

se asocian con los horizontes orgánicos y 2) el grupo de elementos inorgánicos, donde 

se agrupan los elementos químicos de materiales asociados a minerales de filosilicatos, 

mayoritariamente incorporados en sedimentos de limos o arcillas. La variabilidad entre 

estos dos grupos refleja la respuesta diferenciada entre el OC y los elementos químicos 

asociados a la presencia de horizontes orgánicos (Pb, Cu y P) por un lado y la variable 

relacionada con elementos inorgánicos (Si, Al, Ca, Ti, K) por el otro.  

Las  relaciones  observadas  entre  los  elementos  inorgánicos  reflejan  diferentes 

señales.  Por  un  lado  los  filosilicatos  presentan  contajes  elevados  de  Fe,  Ti  y  K  que 

normalmente se encuentran en  los minerales de biotita y clorita, presentes en rocas 

cristalinas  (Schulte et al., 2009b). El K, además de estar presente en  los  filosilicatos, 

presenta también valores elevados en minerales de biotita y moscovita. Por otro lado 

el  Si  presenta  una  distribución muy  variable  en  los  tres  testigos  (Figura  5.15)  y  se 

caracteriza por una respuesta distinta a los dos grupos descritos en el párrafo anterior. 

Su elevada variabilidad se relaciona principalmente con la presencia de siliciclastos en 

cada  testigo  sedimentario.  El  Ca  también  se  distingue  de  los  demás  elementos, 

evidenciando respuestas de minerales de unidades sedimentarias procedentes de roca 

carbonatada  (evidentes  en  el  testigo  AA‐5)  o  de  la  presencia  de  minerales  de 

feldespato (plagioclasas; testigo AA‐2). 
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El  análisis  del  peso  de  cada  elemento  químico  en  la  variabilidad  del  factor  1 

refleja una cierta dependencia de la respuesta de la fracción inorgánica. Con excepción 

del testigo AA‐2, el OC presenta una respuesta muy poco representativa (‐0,107 en el 

testigo AA‐5 y 0,003 en el testigo AA‐6). Esta tendencia es un indicador de la influencia 

de  la fracción  inorgánica en  la señal geoquímica de estos testigos y refleja el peso de 

las  fracciones  minerales,  dominadas  por  elementos  químicos  de  los  filosilicatos  y 

aluminosilicatos  (Si, Al,  Ti, K  y  Fe).  En el  testigo AA‐2  se  verifica otro  tipo de  señal, 

dominada  por  la  influencia  de  las  fracciones  orgánicas  (respuesta  negativa)  e 

inorgánicas (respuesta positiva).  

El análisis de  las  tendencias del  factor 2  revela un contraste bastante marcado 

entre el grupo de elementos orgánicos, donde se incluyen los metales (Pb, Zn, Fe, Cu) y 

el  grupo  de  elementos  de  los  componentes  inorgánicos,  principalmente  de  los 

aluminosilicatos  y  filosilicatos  (Si, Al  y Ca). En el  testigo AA‐5 este  contraste es más 

significativo.  Tal  respuesta  puede  ser  corroborada  por  la  presencia  de  numerosos 

horizontes  orgánicos  (ver  Figura  5.12),  que  como  ha  sido mostrado  anteriormente 

presentan contajes elevados en elementos como el Pb, Zn, Fe, Cu. 

 La  respuesta de  los distintos niveles estratigráficos a  los  resultados del análisis 

factorial  se observa en  las  figuras 5.16, 5.17 y 5.18. Los gráficos ponen en evidencia 

una diferenciación  litológica en  la señal de  los  índices del factor 1 y factor 2, con una 

clara  influencia de  la granulometría en  la  respuesta de ambos  factores. En el  testigo 

AA‐2  el  factor  1  se  caracteriza  principalmente  por  una  separación  entre  horizontes 

orgánicos,  con  carga  negativa  y  horizontes  de  limos  y  arcillas,  con  carga  positiva, 

explicada  por  la  relación  existente  con  los  filosilicatos  y  aluminosilicatos.  En  los 

restantes  testigos  la  respuesta  se  diferencia  entre  unidades  de  arenas  y  turba,  con 

carga negativa y unidades de limos y arcillas, con carga positiva. La principal diferencia 

con  respecto  al  testigo  anterior  reside  en  la  menor  respuesta  de  los  elementos 

químicos en horizontes de arenas  (problema metodológico explicado en el apartado 

5.4.1). En el factor 2 la señal geoquímica permite reforzar la conclusión de que el grupo 

de  los metales  Pb,  Cu,  Zn  y  Fe  parece  relacionarse  principalmente  con  horizontes 

orgánicos.  
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Figura 5.15 – Análisis  factorial entre  los elementos  inorgánicos principales  y  los elementos orgánicos 
(OC) de los testigos analizados. Los gráficos de la izquierda presentan una distribución de los principales 
elementos  orgánicos  e  inorgánicos  según  el  método  de  análisis  de  componentes  principales.  Los 
porcentajes  explicativos  de  cada  factor  se  encuentran  indicados  en  el  eje  correspondiente.  Se  han 
delimitado  los  principales  grupos  de  elementos:  en  gris  los  elementos  relacionados  con  la materia 
orgánica, en morado  los elementos  relacionados con minerales de  filosilicatos y aluminosilicatos y en 
negro las variabilidad del Ca y del Si en cada testigo sedimentario. 
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Figura 5.16 – Relación entre  las curvas de  los dos principales factores explicativos de  la varianza de  la 
geoquímica  del  testigo  AA‐2  con  las  características  litológicas  de  los  diferentes  horizontes 
sedimentarios.
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Figura 5.17 – Relación entre  las curvas de  los dos principales factores explicativos de  la varianza de  la 
geoquímica  del  testigo  AA‐5  con  las  características  litológicas  de  los  diferentes  horizontes 
sedimentarios.  
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Figura 5.18 – Relación entre  las curvas de  los dos principales factores explicativos de  la varianza de  la 
geoquímica  del  testigo  AA‐6  con  las  características  litológicas  de  los  diferentes  horizontes 
sedimentarios.
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5.5 Interpretación paleoambiental de los registros sedimentarios  

Los procesos de acumulación y la frecuencia de inundaciones en la llanura aluvial 

del  valle  Hasli  pueden  estar  influidos  por  cambios  de  diferentes  variables:  fusión 

glaciar, el régimen de precipitación, fluctuaciones del nivel del lago Brienz, cambios en 

los  usos  del  suelo  y  la  cubierta  vegetal  o  intervenciones  humanas  en  los  cursos  de 

agua.  En  el  caso  concreto  del  área  de  estudio,  por  tratarse  de  una  región  de  alta 

montaña,  los  cambios  ocurridos  adquieren  especial  importancia  debido  a  que  se 

asocian  a  procesos  dinámicos  y  con  un  periodo  de  respuesta  rápido  (Schulte  et  al. 

2009a).  Los  testigos  sedimentarios  analizados  en  este  capítulo  aportan  información 

sobre  la  dinámica  fluvial  del  pasado  y  sobre  las  influencias  y  las  respuestas  de  los 

sistemas fluviales a la variabilidad climática o a la ocupación humana en el pasado. En 

los  apartados  siguientes  se  realiza  un  análisis  combinado  entre  las  características 

litológicas  y  geoquímicas  de  los  registros  sedimentarios  y  diversos  proxies 

paleoclimáticos. 

 

5.5.1 Paleoclima 

La variabilidad climática del Holoceno  tardío comprende cinco grandes eventos 

climáticos:  el  Avance  glaciar  Subatlántico,  el  Óptimo  Climático  Romano,  el  Avance 

Glaciar del Periodo Medieval Temprano, el Periodo Cálido Medieval y la Pequeña Edad 

del  Hielo  (ver  apartado  2.3.1).  Esta  variabilidad  climática  puede  repercutir  en  la 

dinámica  sedimentaria,  controlando  el  tipo  y  granulometría  de  los  sedimentos,  los 

procesos de edafogénesis o  la  frecuencia de  inundaciones. Tales  influencias han sido 

identificadas  en  la  cuenca  del  río  Lütschine  (Schulte  et  al.,  2008,  2009a).  En  este 

apartado se  intenta  identificar  la repercusión del clima regional en  la acumulación de 

sedimentos del  valle Hasli  inferior.  Se pretende  reconstruir  la dinámica  fluvial de  la 

cuenca  superior del  río Aare  y entender  la  influencia del  clima  y del hombre en  los 

últimos 2500 años. 

La resolución y continuidad de los testigos sedimentarios es un elemento crucial 

para su utilización como proxy paleoclimático. De  los tres testigos analizados en este 

capítulo,  el  AA‐5  es  el  que  mejor  se  adapta  a  estos  requisitos  por  las  siguientes 

razones:  1)  no  presenta  discontinuidades  temporales  significativas  (ver  Figura  5.3), 

debido a su  localización marginal con respecto al flujo principal; 2) presenta tasas de 
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sedimentación  bastante  homogéneas,  lo  cual  indica  que  no  ha  habido  cambios 

significativos  en  la  dinámica  de  sedimentación  (ver  Figura  7.3);  3)  se  trata  de  un 

registro  con  buena  resolución  temporal  (años/cm)  y  con  puntos  de  control 

cronológicos bien distribuidos (ver Figura 5.2).  

Se considera que de  las  series geoquímicas disponibles para el  testigo AA‐5,  la 

que mejor refleja una respuesta climática es la curva del factor 2 (análisis factorial de 

la varianza de  la geoquímica del testigo AA‐5). El factor 2 refleja  la respuesta entre  la 

formación de horizontes orgánicos y la acumulación de minerales de aluminosilicatos y 

filosilicatos.  El  factor  1  representa  un  45,6%  de  la  varianza  de  la  serie,  pero  refleja 

principalmente  la  variación de  la  concentración de  aluminosilicatos  y  filosilicatos.  El 

factor 2 representa el 25.7% de la varianza de toda la serie, sin embargo, refleja mejor 

la  incidencia de procesos edáficos y de  la agradación de materiales del área cristalina 

de  la cuenca, así como  la variabilidad de estos dos procesos, que puede  indicar una 

influencia climática. 

La Figura 5.19 permite relacionar la respuesta de la geoquímica del testigo AA‐5 

(Figura 5.19c) con proxies paleoclimáticos de  los Alpes. Se  incluye una reconstrucción 

de la temperatura en los últimos 2000 años (Mangini et al., 2005), realizada a partir del 

análisis de una estalagmita de  la cueva de Spannagel  (Alpes del Zillertal, Austria). La 

curva de  la Figura 5.19a representa la reconstrucción de  la temperatura en el  interior 

de la cueva, obtenida a partir del análisis de los isótopos de oxígeno (d18O). Se analiza 

la cubierta vegetal en los últimos 2400 años (Schulte et al., 2009a), representada por el 

porcentaje de polen arbóreo (Figura 5.19b), obtenido a partir de contajes de polen en 

un testigo sedimentario de  la  llanura deltaica del río Lütschine. La dinámica glaciar se 

analiza  a  partir  de  las  principales  fases  de  avance  y  retroceso  del  glaciar  Aletsch 

(Holzhauzer et al., 2005; Figura 5.19d). 

El  análisis  del  proxy  del  testigo  AA‐5,  (Figura  5.19c) muestra  una  variabilidad 

entre  fases  de  mayor  agradación  sedimentaria,  representadas  por  un  dominio  de 

aluminosilicatos  y  siliciclastos  (carga negativa del  factor 2)  y  fases dominadas por  la 

formación  de  horizontes  orgánicos,  caracterizados  por  la  abundancia  de  materia 

orgánica  (OC)  y  la  concentración  de  metales  (carga  positiva  del  factor  2).  La 

variabilidad  observada  en  la  Figura  5.19c  indica  un  dominio  de  la  agradación  de 

aluminosilicatos y siliciclastos en  los principales eventos climáticos fríos del Holoceno 
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tardío.  Estas  fases  coinciden  con  unidades  de  arenas,  relacionadas  con  una mayor 

capacidad de  transporte  y probablemente una mayor  actividad  fluvial.  Los periodos 

fríos correspondientes al Avance Glaciar Subatlántico (Göschen I, 2830‐2270 años BP), 

Avance Glaciar del Periodo Medieval Temprano (Göschen II, 1400‐1050 años BP) y a la 

Pequeña  Edad  del  Hielo  (670‐100  años  BP),  corresponden mayoritariamente  a  una 

carga negativa del  factor 2 y se relacionan a su vez con los mínimos registrados en el 

porcentaje de polen arbóreo mésico del abanico del Lutschine (Figura 5.19b) y a fases 

de  avance  del  glaciar  Aletsch  (Figura  5.19d).  Incluso  en  periodos  más  recientes, 

caracterizados  por  una mayor  influencia  antrópica,  se  identifica  un  dominio  de  la 

agradación fluvial en detrimento de la formación de suelos.  

La  comparación  del  análisis  factorial  del  testigo  AA‐5  (Figura  5.19c)  con  la 

reconstrucción  de  la  temperatura  (Figura  5.19a)  muestra  que  los  periodos  donde 

existe una tendencia hacia la disminución de la temperatura son acompañados por un 

aumento  del  aporte  sedimentario  (carga  negativa  del  factor  2).  Esta  relación  es 

especialmente evidente en  la Pequeña Edad del Hielo, entre 600‐440 y 180‐75 años 

cal. BP y en el Avance Glaciar del Periodo Medieval Temprano entre 1190‐1045 años 

cal. BP. 

En  periodos  cálidos  destaca  el  dominio  de  la  formación  de  suelos,  ricos  en 

materia orgánica, evidenciado por la carga positiva del factor 2. En el Óptimo Climático 

Romano  (2270‐1400 años BP) y en el Máximo Climático Medieval  (860‐720 años cal. 

BP)  se  identifican  fases  de  estabilidad  fluvial,  con  el  dominio  de  la  formación  de 

horizontes orgánicos. Se observa que el  factor 2 presenta valores positivos en estos 

periodos cálidos, coincidiendo  la mayoría de  las fases con carga positiva con fases de 

retroceso del glaciar Aletsch. 

A modo de conclusión,  la comparación entre  los diferentes proxies de  la Figura 

5.19  permite  relacionar  los  principales  periodos  climáticos  con  las  tendencias 

sedimentarias  del  testigo  AA‐5,  indicando  una  diferenciación  entre  fases  de mayor 

agradación de  sedimentos  fluviales y  fases de mayor desarrollo de  suelos orgánicos. 

Estas  tendencias  apuntan  hacia  un  posible  control  climático  en  la  acumulación  de 

sedimentos y en los procesos edáficos del fondo de valle estudiado. La existencia de un 

control climático, asociado a  la existencia de una ciclicidad  sedimentaria  también ha 
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sido identificada en estudios paleoclimáticos anteriores en la cuenca del río Lutschine 

(Schulte et al., 2009a y 2014). 

 

 
 

Figura 5.19 – Relación entre proxies paleoclimáticos de los Alpes; a) Reconstrucción de la temperatura a 
partir del análisis de  isótopos de oxígeno en estalagmitas de  la cueva de Spannagel, Alpes austriacos 
(Mangini et al., 2005); b) Concentración de polen de especies arbóreas mésicas en el abanico deltaico 
del río Lütschine, core IN‐2 (Schulte et al., 2009a); c) Dinámica fluvial de la cuenca superior del río Aare a 
partir del análisis factorial del testigo sedimentario AA‐5, la curva negra representa la media móvil entre 
21  datos  y  el  área  azul  indica  un  dominio  de  la  agradación  de  aluminosilicatos,  el  área  marrón 
representa el dominio de formación de horizontes orgánicos ; d) Variaciones de la extensión del glaciar 
Aletsch,  basado  en  la  referencia máxima  de  1859/60  y mínima  de  2002  (Holzhauser  et  al.,  2005). 
Periodos climáticos según Zoller (1977) y Holzhauser et al. (2005). 
 

 
La Figura 5.20  relaciona el análisis  factorial del  testigo AA‐5  (Figura 5.20b) con 

proxies  paleoclimáticos  globales,  como  la  reconstrucción  del  numero  de  manchas 

solares a partir de la concentración de radiocarbono (Solanki et al., 2004; Figura 5.20a) 
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y  el  δ18O,  obtenido  a  partir  del  testigo  de  hielo  GISP2  en  Groenlandia  (Stuiver  y 

Grootes, 2000). Se observa de forma general que las tendencias hacia una disminución 

de la actividad solar (flechas verdes de la Figura 5.20a) son acompañadas por fases de 

carga negativa del factor 2 (flechas verdes de  la Figura 5.20b). Esta tendencia parece 

indicar una agradación dominante de aluminosilicatos proveniente del área cristalina 

de  la cuenca en  fases de mínimos solares, pudiendo estar asociada a avances de  los 

glaciares situados en este sector (figuras 3.9 y 3.19). Esta relación es particularmente 

evidente durante  los mínimos de Oort (AD 980‐1070),   Wolf (AD 1280‐1350) y Spörer 

(AD  1450‐1550).  Además,  estas  fases  están  acompañadas  por  un  dominio  de  la 

acumulación de unidades de arenas (ver Figura 5.21).  

También se verifica una correlación significativa entre  fases de mayor actividad 

solar y la formación de horizontes orgánicos (flechas naranjas de la Figura 5.20 a y b). 

Los periodos donde esta correlación es más significativa se sitúan entre los 2260‐2150 

cal. BP, 1870‐1750 cal. BP; 1660‐1610 años cal. BP y 890‐780 años cal. BP.  

La  relación  entre  la  dinámica  sedimentaria,  patente  en  el  análisis  factorial  del 

testigo  AA‐5,  y  la  concentración  del  isótopo  18O  de  Groenlandia  evidencia  una 

correlación  positiva  durante  los  periodos  cálidos  del Óptimo Climático Romano  y  el 

Periodo  Cálido Medieval.  Durante  estos  periodos  los  picos  del  factor  2  tienen  una 

relación estrecha con  los valores más bajos del δ18O (Figura 5.20d), que se relacionan 

con  fases  cálidas.  La  identificación  de  esta  tendencia,  refrenda  las  relaciones 

observadas  en  los  proxies  regionales  (Figura  5.19),  concretamente  en  la  relación 

existente entre fases climáticas cálidas y formación de suelos. 

Es  importante  también  señalar que  la  correlación  entre  el proxy del  δ18O  y  el 

factor 2 es muy baja en los periodos Göschenen I, Avance Glaciar del Periodo Medieval 

Temprano y Pequeña Edad del Hielo. La inexistencia de una relación evidente en estos 

periodos climáticos  fríos puede ser debida por un  lado a un problema metodológico, 

ya que en estos periodos  se  identifica una mayor  incidencia de unidades de arenas, 

que pueden comprometer  la respuesta de  la geoquímica a partir del escaneo de XRF 

(ver apartado 5.4.1). Por otro lado, esta pérdida de señal climática puede ser debida a 

la dependencia del factor 2 en  la respuesta de  la materia orgánica. Esta respuesta es 

claramente más marcada en periodos cálidos y se atenúa o se pierde completamente 

en los periodos fríos.  
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Figura 5.20 – Relación entre el  testigo AA‐5 y proxies paleoclimáticos globales; a) Reconstrucción del 
número de manchas solares (Solanki et al., 2004); c) Concentraciones del isótopo de 18O (partes por mil) 
a partir del testigo de hielo GISP2, de Groenlandia (Stuiver y Grootes, 2000); d) Relación entre el testigo 
AA‐5  y  fases  climáticas  cálidas  identificadas  en  el  proxy  del  d18O.  Periodos  climáticos  del  Holoceno 
Tardío según la dinámica de glaciares Alpinos (Zoller, 1977; Holzhauser et al., 2005). Las flechas indican 
tendencias paleoclimáticas. 
 

5.5.2 Paleoinundaciones 

El análisis granulométrico de testigos sedimentarios aporta datos para detectar 

diferentes  fases  de  agradación  que  quedan  registradas  en  las  diferentes  unidades 

litológicas  encontradas  en  los  testigos  sedimentarios.  Estas  fases  se  pueden  dividir, 

grosso modo, entre periodos de mayor actividad fluvial dominados por acumulación de 

materiales gruesos  (arenas y gravas) y periodos de estabilidad  fluvial,  caracterizados 

por la acumulación de limos y arcillas. El presente apartado se centra en el análisis de 

las fases o pulsaciones de acumulación de materiales gruesos (gravas y arenas).  
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El análisis se centra en la cronoestratigrafía y granulometría del testigo AA‐5 y en 

la  identificación de  fases dominadas por materiales gruesos. Este análisis tiene como 

objetivo  final  la  identificación de periodos con mayor  frecuencia de  inundaciones en 

los últimos 2600 años. La  localización del testigo AA‐5 en el contexto geomorfológico 

de  la  llanura  de  inundación  del  Aare  constituye  un  área  idónea  para  el  estudio  de 

paleoinundaciones,  una  vez  que  se  confirma  la  intercalación  de  capas  arenosas  de 

eventos de inundación con sedimentos francosos, limos, arcillas y horizontes orgánicos 

o de turba.  

La curva cronoestratigráfica del testigo AA‐5 (Figura 5.21c) permite relacionar las 

fases de acumulación de gravas y arenas (área en azul) con el  índice de  inundaciones 

de Schmocker‐Fackel y Naef  (2010),  realizado en 14 cuencas de Suiza  (Figura 5.21b). 

Este  índice se basa en reconstrucciones de eventos de  inundación a partir de fuentes 

documentales desde AD 1500 e indica la existencia de fluctuaciones en los eventos de 

inundación. Se  identifican  tres periodos con mayor  frecuencia de  inundaciones entre 

AD 1560‐1590, AD 1740‐1790 y AD 1820‐1940.  

La  comparación de este  índice  con  las  fases de agradación de arenas  y gravas 

(Figura 5.21c) presenta algunas limitaciones que se detallan a continuación. La primera 

se encuentra relacionada con la utilización de métodos distintos, basados por un lado 

en  documentos  históricos  y  por  otro  en  registros  sedimentarios;  la  utilización  de 

escalas de  análisis diferenciadas  también puede  interferir en  los  resultados, pues el 

índice de inundaciones analiza la frecuencia de inundaciones a una escala regional (14 

cuencas de Suiza) y el registro sedimentario se restringe a una sola cuenca; por último, 

la variabilidad cronoestratigráfica del testigo AA‐5 se encuentra afectada por el rango 

de error de las dataciones de radiocarbono (Figura 5.21d) y también por la densidad de 

las muestras analizadas (ver apartado 4.6). 

Teniendo  en  cuenta  las  limitaciones  mencionadas  en  el  párrafo  anterior,  se 

puede  observar  una  posible  correlación  entre  los  periodos  de mayor  frecuencia  de 

inundación  y  las  fases de acumulación de gravas  y arenas del  testigo AA‐5.  Los  tres 

periodos de mayor  frecuencia de  inundaciones entre AD 1560‐1590, AD 1740‐1790 y 

AD  1820‐1940  se  relacionan  con  tres  fases  de  acumulación  de  arenas  y  gravas  del 

testigo  AA‐5.  La  respuesta  fluvial  (agradación  de  materiales  gruesos)  a  las 

paleoinundaciones  también  se  ha  detectado  en  las  cuencas  de  los  ríos  Lütschine  y 
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Lombach, mediante la correlación entre niveles de agradación de materiales gruesos y 

eventos de  inundación  (Schulte, 2008, 2009b).  Esta  relación permite  considerar que 

existe  una  respuesta  similar  a  nivel  regional  en  relación  a  los  periodos  con  elevada 

frecuencia de eventos de inundación.  

Sobre  la base del análisis de  los periodos de mayor acumulación de materiales 

gruesos  durante  los  últimos  2600  años  se  ha  podido  identificar  una  ciclicidad 

aproximada  de  120  años  para  los  últimos  1000  años.  El  análisis  de  la  distribución 

temporal de la agradación fluvial permitió además identificar 10 fases de acumulación 

de  materiales  gruesos,  relacionados  con  una  actividad  fluvial  más  intensa  y  muy 

probablemente  con  eventos  de  inundaciones.  Estas  fases  se  distribuyen  entre  los 

siguientes  intervalos  temporales:  2400‐2290  años  cal.  BP;  2020‐1900  años  cal.  BP; 

1170‐1100 años cal. BP; 1000‐950 años cal. BP; 920‐860 años cal. BP; 690‐630 años cal. 

BP; 525‐460 años cal. BP; 380‐330 años cal. BP; 240‐200 años cal. BP y 110‐60 años cal. 

BP. 

La distribución temporal de  las fases de agradación  indica que  los periodos con 

mayor  incidencia de  inundaciones se sitúan entre 2650‐2300 años cal. BP; 2050‐1900 

años  cal. BP; 1400‐850 años  cal. BP y 700‐75 años  cal. BP.  La  comparación de estos 

periodos con las fases climáticas del Holoceno tardío (Figura 5.21f) parece señalar una 

mayor concentración de acumulación de materiales gruesos en  fases climáticas  frías, 

coincidiendo con las tendencias señaladas por Schulte et al. (2009a) para la cuenca del 

río Lütschine.  

Según el  índice de actividad hidrológica de Arnaud et al. (2005), elaborado para 

la  cuenca  alta  del  Ródano,  también  parece  existir  una  respuesta  similar  entre  los 

periodos de mayor actividad fluvial con fases de mayor acumulación de arenas (Figura 

5.21e). De  igual  forma,  se  observa  una  relación  entre mínimos  de manchas  solares 

(Solanky  et  al.,  2004)  con  los  picos  de  acumulación  de materiales  gruesos  (Figura 

5.21a), aunque cabe matizar que esta relación no es tan evidente en  los últimos 400 

años, donde se identifican periodos de mayor frecuencia de inundaciones en periodos 

de elevada actividad solar. La  influencia del hombre en  los sistemas fluviales durante 

este periodo podría explicar en parte esta respuesta diferencial. 
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En  los  periodos  climáticos  cálidos  se  observa  la  existencia  de  fases  de 

acumulación de  sedimentos  finos  (áreas en gris de  la Figura 5.21). Estas  fases están 

marcadas por la agradación de limos y la formación de suelos orgánicos. Los horizontes 

con predominancia de materiales  finos y con elevado contenido de materia orgánica 

están  relacionados  con  fases  estables  de  poco  aporte  fluvial.  El  Óptimo  Climático 

Romano  es  un  ejemplo  claro  de  este  tipo  de  respuesta,  con  una  predominancia  de 

acumulación de capas de limos y arcillas entre 2300‐2050 años cal. BP; 1900‐1400 años 

cal. BP, apenas  interrumpidos por el Periodo Húmedo Romano (Bravard, 1996). Cabe 

también  destacar  el  desarrollo  de  horizontes  de  turba  con  espesor  considerable 

durante este periodo (Tabla 5.6). Los horizontes turbosos presentes en este testigo se 

relacionan  en  la mayoría  de  los  casos  con  periodos  climáticos  cálidos.  Esta  fase  de 

mayor desarrollo de turbas en el Óptimo Climático Romano también ha sido observada 

en la cuenca del Lütschine (Schulte, 2008), indicando una tendencia regional.  

 

Tabla 5.6. Principales horizontes orgánicos del testigo AA‐5.  
LIA‐Pequeña Edad del Hielo; MM‐Máximo Medieval; RCO‐Óptimo climático Romano. 
 

Layer Depth (cm)  Thickness (cm)  Age (cal. yrs BP)  Climatic Period 
       

131‐140  9  444‐414  LIA 
183‐196  13  625‐579  LIA 

212‐226  14  774‐711  MM 

233‐244  11  850‐803  MM 

410‐472  62  1707‐1543  RCO 

492‐531  39  1840‐1754  RCO 

626‐688  62  2243‐2050  RCO 
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Figura  5.21  –  Relación  entre  la  granulometría  del  testigo  sedimentario  AA‐5  con  varios  proxies 
climáticos: a) Número de manchas solares basado en concentraciones de  radiocarbono según análisis 
dendrocronológicos (Solanky et al., 2005); b) Índice de frecuencia de inundaciones en cuencas de Suiza, 
según  fuentes documentales  (Schmocker‐Fackel y Naef, 2010); c) curva cronoestratigráfica del  testigo 
AA‐5 con información sobre sedimentos con granulometría superior a 63 μm (área azul) e inferior a este 
valor  (área amarilla); d) Dataciones del  testigo AA‐5 utilizadas en el modelo  cronoestratigráfico;       e) 
Índice  hidrológico  del  río  Ródano  según  registros  lacustres  del  Lago  Bourget  (Arnaud  et  al.,  2005)  y 
fuentes arqueológicas (Bravard et al., 1992 y Bravard, 1996); f) Periodos climáticos del Holoceno Tardío 
según  la dinámica de glaciares Alpinos  (Zoller, 1977; Holzhauser, 2005).  Las  áreas grises  representan 
periodos de acumulación con predominancia de materiales finos y/o con elevado contenido de materia 
orgánica. 
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La  comparación  de  la  granulometría  del  registro  del  AA‐5  (Figura  5.22b)  con 

niveles  de  gravas  identificados  en  el  testigo  IN‐2/IN‐16  (Figura  5.22a)  permite 

relacionar periodos de mayor aporte sedimentario entre las cuencas de los ríos Aare y 

Lütschine.  De  esta  comparación  se  extrae  una  posible  relación  entre  fases  de 

agradación de materiales gruesos del  testigo AA‐5 y niveles de gravas del  testigo  IN‐

2/IN‐16. Los periodos donde se verifica esta relación se sitúan entre 2755‐2525 cal. BP, 

2450‐2245 cal. BP, 1300‐1100 cal. BP, 425‐320 cal. BP y 150‐60 cal. BP. La totalidad de 

estos periodos  se  centra en  fases  climáticas  frías  (Figura 5.22d),  lo que  corrobora  la 

relación expuesta en los párrafos anteriores.  

Los niveles de  inundación  identificados en el  testigo del  río  Lütschine  también 

muestran una relación entre las fases de agradación de gravas y los periodos de mayor 

actividad  hídrica  (Figura  5.22c),  poniendo  en  evidencia  la  posible  influencia  de  la 

variabilidad climática en la dinámica hídrica regional.  

Se observa que no  todos  los niveles de  inundación del  río  Lütschine  coinciden 

con picos de las fases de agradación de arenas y gravas del río Aare. Estas diferencias 

pueden  indicar  la  existencia  de  respuestas  diferenciadas  en  periodos  de  mayor 

actividad hídrica entre las dos cuencas. El planteamiento de una respuesta diferencial 

de la cuenca en el mismo evento de inundación es bastante plausible, pues también ha 

sido detectado en el evento reciente de 2005 (BAFU, 2008). En este evento, el valle del 

Lauterbrunnen  (Figura  3.5)  prácticamente  no  ha  sido  perturbado  por  inundaciones, 

mientras que el valle vecino de Lütschental (Figura 3.5) ha sido severamente afectado, 

con pérdidas económicas considerables. 

A modo de síntesis, se considera que la diferenciación de fases de agradación de 

materiales finos y gruesos aporta datos útiles para la reconstrucción de fases de mayor 

actividad hidrológica y posiblemente periodos con mayor frecuencia de inundaciones. 

Se  considera  que  el  análisis  de  las  fases  de  acumulación  del  testigo  AA‐5  puede 

funcionar como un proxy data de paleoinundaciones del valle Hasli en los últimos 2600 

años,  ya  que  permite  la  identificación  de  periodos  con  mayor  frecuencia  de 

inundaciones  y  también  revela  una  posible  relación  climática.  La  identificación  de 

horizontes de turba también se ha revelado útil para relacionar con fases hidrológicas 

estables, dominadas por un aporte sedimentario de grano fino.  

 



153 
 

 
Figura 5.22 – Comparación entre proxies de paleoinundaciones; a) Fases de acumulación de arenas y 
gravas  del  testigo  IN‐2/IN‐16  de  la  cuenca  del  río  Lütschine  (Schulte  et  al.,  2008);  b)  Fases  de 
acumulación de  arenas  y  gravas del  testigo AA‐5 de  la  cuenca del Aare;  c)  Índice hidrológico del  río 
Ródano  según  registros  lacustres  del  Lago  Bourget  (Arnaud  et  al.,  2005)  y  fuentes  arqueológicas 
(Bravard et al., 1992 y Bravard, 1996); d) Periodos climáticos del Holoceno Tardío según la dinámica de 
glaciares Alpinos (Zoller, 1977; Holzhauser, 2005). 
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5.5.3 Intervención humana en el medio natural 

En el último milenio y especialmente en los últimos 700 años se ha verificado una 

influencia del hombre en los sistemas fluviales alpinos (Vischer, 2003.). En el caso de la 

cuenca del Lütschine esta  interferencia se refleja en una pérdida de  la señal climática 

en  los  registros  geoquímicos  y  la  inversión  de  la  respuesta  de  algunos  elementos 

químicos (Schulte et al., 2008, 2009a).  

La  influencia  del  hombre  en  los  fondos  de  valle  alpinos  desde  la  revolución 

industrial  está mayoritariamente  relacionada  con  las  obras  de  ingeniería  hidráulica, 

que inducen a cambios en la dinámica sedimentaria. A pesar de la existencia de obras 

de  canalización  del  río  Aare  desde  inicios  del  siglo  XIX,  los  datos  de  los  testigos 

analizados no  son  suficientemente  resolutivos para demostrar un  cambio  abrupto  a 

partir  de  esta  fecha.  Esto  se  debe  en  parte  a  la  removilización  de  los materiales 

(influencia del arado), que contribuye a homogeneizar los sedimentos recientes.  

Otra  forma  de  poder  identificar  la  influencia  del  hombre  en  el medio  fluvial 

consiste  en  analizar  la  respuesta  de  la  geoquímica  de  los  testigos  sedimentarios  e 

identificar variaciones anómalas en elementos químicos presentes en el suelo. En este 

apartado  se  intenta  confirmar  si  existe  una  respuesta  de  la  geoquímica  de  los 

elementos del grupo de los metales con los periodos de mayor actividad minera en el 

pasado.  La  contaminación  causada  por  metales  pesados  se  remonta  al  Periodo 

Romano (Nriagu, 1996). La producción de metales durante este periodo era bastante 

rudimentaria  y  altamente  contaminante,  contribuyendo  a  las  elevadas 

concentraciones de metales en testigos de hielo  (Hong et al., 1996) o en sedimentos 

lacustres (Renberg et al., 2002).   En el área de estudio podrían existir  indicios de este 

tipo  de  actividad  incluso  en  periodos  anteriores,  como  revelan  los  hallazgos  en 

yacimientos arqueológicos del Neolítico (Ebersbach y Gutscher, 2008).  

En  este  apartado  se  aplica  una  técnica  novedosa  para  la  identificación  de 

periodos  de  mayor  actividad  minera,  a  través  del  análisis  de  la  respuesta  de  la 

geoquímica  en  testigos  sedimentarios  del  valle Hasli.  Se  analiza  la  respuesta  de  los 

elementos químicos cobre (Cu), zinc (Zn) y plomo (Pb).  

El análisis de la variabilidad de metales en el testigo AA‐2 se basa en la respuesta 

del Zn y el Pb (Figura 5.23). Los picos más elevados, con valores superiores a  la suma 

de  la media y  la desviación estándar, han sido aislados con el fin de poder  identificar 
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clusters de concentración de estos metales  (Pb peaks y Zn peaks). Estos clusters han 

sido  filtrados  según  la  cantidad  de  materia  orgánica  para  eliminar  todos  aquellos 

valores  elevados  que  se  sitúan  en  horizontes  con  alto  contenido  orgánico  (picos 

eliminados señalados en gris). El análisis de  los picos significativos de Pb y Zn (puntos 

en azul de  la Figura 5.23) permite distinguir tres periodos de mayor concentración de 

estos metales. El primero  se  sitúa entre 2450 y 1800 años cal. BP; el  segundo entre 

1300 y 1200 años cal. BP y el tercero en los últimos 500 años. 

 

Figura 5.23 – Determinación de anomalías de metales del  testigo AA‐2. Las curvas en azul  indican  los 
contajes totales de cada metal; los puntos en blanco indican los picos de metales con valores superiores 
a la media más la desviación estándar y los puntos en azul indican los picos de metales representativos 
que no se relacionan con  la materia orgánica. Las barras en amarillo representan unidades dominadas 
por limos y arcillas y las barras en gris representan horizontes orgánicos.  

 
En el caso del testigo AA‐5 también se han analizado las respuestas del plomo y 

el  zinc  y  además  se  ha  incluido  el  análisis  de  la  respuesta  del  cobre  (Cu).  La 

metodología de análisis ha sido similar a la realizada para el testigo anterior. El análisis 

de la respuesta de estos elementos (Figura 5.24) muestra variaciones muy similares en 

los  elementos  Pb  y  Zn  y  una  respuesta  algo  homogénea  para  el  caso  del  Cu.  Los 
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clusters de Pb y Zn identificados se relacionan bastante bien con los encontrados en el 

testigo AA‐2, destacando la concentración de estos metales en los periodos entre 2000 

y 1750 años cal. BP, 1580 y 1500 años cal. BP y 1350 a 1200 años cal. BP. 

 

Figura 5.24 – Determinación de anomalías de metales del  testigo AA‐5. Las curvas en azul  indican  los 
contajes totales de cada metal; los puntos en blanco indican los picos de metales con valores superiores 
a la media más la desviación estándar y los puntos en azul indican los picos de metales representativos 
que no se relacionan con  la materia orgánica. Las barras en amarillo representan unidades dominadas 
por  limos  y  arcillas,  las  barras  en  gris  representan  horizontes  orgánicos  y  las  barras  marrones 
representan madera. 
 

 
El análisis de  los  indicadores de actividad minera en el testigo AA‐6 ha  incluido 

los  mismos  elementos  químicos  que  el  testigo  anterior  (Figura  5.25).  El  intervalo 

temporal  analizado  se  reduce  a  los  últimos  2000  años  debido  a  la  inexistencia  de 

materiales más antiguos en este sondeo. Los tres indicadores presentan una variación 

algo similar (ver por ejemplo el intervalo entre 500 y 950 años cal. BP), siendo posible 

identificar algunos picos más destacados. Un ejemplo se encuentra en la respuesta del 

Pb y Cu entre los 1750 y 1700 años cal. BP (similar al cluster encontrado en los testigos 

anteriores) donde se identifican claramente dos picos. En el caso del Cu estos dos picos 
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corresponden  a  los  valores  más  elevados  encontrados  en  sedimentos  sin  materia 

orgánica  (comparación  entre  los  3  testigos  analizados).  En  los  últimos  300  años  se 

identifica  una  respuesta  de  estos  elementos  similar  a  la  encontrada  en  los  testigos 

anteriores. 

 

Figura 5.25 – Determinación de anomalías de metales del  testigo AA‐6. Las curvas en azul  indican  los 
contajes totales de cada metal; los puntos en blanco indican los picos de metales con valores superiores 
a la media más la desviación estándar y los puntos en azul indican los picos de metales representativos 
que no se relacionan con  la materia orgánica. Las barras en amarillo representan unidades dominadas 
por  limos  y  arcillas,  las  barras  en  gris  representan  horizontes  orgánicos  y  las  barras  marrones 
representan madera. 
 
 

El análisis de las anomalías de metales en los tres testigos sedimentarios del valle 

Hasli permite aislar  los picos más  significativos de Pb, Zn y Cu  (puntos azules de  las 

figuras 5.23, 5.24 y 5.25). A partir de estas anomalías positivas se elabora un índice de 

metales que representa los periodos con mayor concentración de anomalías positivas. 

Estos periodos pueden estar asociados a fases de mayor actividad minera en la cuenca 

superior del Aare.  Los  resultados de este  índice  se presentan en  la  Figura 5.26  y  se 

relacionan  con  los  principales  periodos  culturales  de  Suiza  y  eventos migratorios  o 

variaciones demográficas significativas.  
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El  índice de anomalías de metales (Figura 5.26) muestra tendencias semejantes 

en  los tres testigos analizados y contribuye a un análisis preliminar de  la variabilidad 

temporal  de  concentraciones  de metales  de  origen  antrópico.  El  análisis  del  índice 

desde  AD  1  hasta  la  actualidad  ha  permitido  la  identificación  de  periodos  con  una 

actividad minera probablemente más intensa.  

Durante  el  periodo  romano,  entre  los  años  AD  1  y  AD  250,  se  identifica  una 

mayor concentración de metales. El elevado índice de metales en este periodo parece 

coincidir con  la máxima expansión y deforestación del Imperio Romano, alrededor de 

AD 250 (Büntgen et al., 2011). El periodo romano también se encuentra normalmente 

asociado  a  un  aumento  poblacional  en  Centroeuropa  y  un  florecimiento  de  los 

intercambios  comerciales  (Hopkins,  1980),  lo  que  podría  haber  incrementado  la 

actividad minera en esta región.  

Posteriormente al AD 250, se  identifica un periodo de 150 años con valores del 

índice muy bajos  (p.e.  inexistencia de anomalías positivas entre AD 251‐300),  lo que 

parece indicar la interrupción de la actividad minera. Esta interrupción coincide con un 

periodo de grave crisis del  Imperio Romano, marcado por  las  invasiones bárbaras,  la 

agitación  política,  la  inestabilidad  socioeconómica  y  la  migración  de  la  población 

(McCormick, 2001; Duncan‐Jones, 2004).  

Durante  gran  parte  del  Periodo  Medieval  Temprano  e  inicios  del  Periodo 

Medieval  Tardío  se  observa  una  elevada  variabilidad  del  índice,  demostrando  la 

inestabilidad socioeconómica que caracteriza este periodo (Bennett y Hollister, 2005). 

Los valores elevados del índice a inicios del Periodo Medieval Tardío parecen coincidir 

con un incremento de la extracción minera en el siglo IX, con la exploración de nuevas 

minas de cobre en Alemania (Tylecote, 1992). 

Entre  los  siglos  XIII  y  XIV  el  índice  de  metales  no  presenta  ningún  tipo  de 

respuesta, lo que encuentra su explicación en la grave crisis económica de este periodo 

(Bennett  y Hollister,  2005),  causante de una  fase de hambruna de  gran parte de  la 

población. Además, este periodo  coincide  con  la proliferación de  la pandemia de  la 

peste negra en Europa, alcanzando su máximo a mediados del siglo XIV.  

A partir del Periodo Moderno se  inicia una fase con valores elevados del  índice 

de metales. El inicio de la subida del índice coincide con el periodo de la Guerra de los 

30  años  y  puede  estar  asociada  al  incremento  de  la  actividad  minera  para  la 
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fabricación  de  armamento.  A  partir  del  siglo  XVIII  destaca  un  periodo  con  valores 

elevados,  coincidiendo  con  el  inicio  de  la  Revolución  Industrial.  Estos  valores  se 

mantienen con pocas variaciones hasta la actualidad, siendo sólo interrumpidos por un 

descenso del  índice a  finales del  siglo XIX. Este descenso puede estar asociado a un 

periodo  de  migración  de  parte  de  la  población  europea  hacia  otros  continentes 

(Hoerder y Moch, 1996).  

 

 
Figura 5.26 – Índice de anomalías positivas de metales basado en la identificación de picos de Pb, Zn y 
Cu  de  registros  sedimentarios  del  valle  Hasli.  Los  periodos  con mayor  concentración  de metales  se 
encuentran señalados en gris. Los cuadrados amarillos representan periodos con menos de dos picos de 
metales,  los naranjas entre 3 y 5 picos y  los rojos con más de 5. Cronología de  los periodos culturales 
según Huntley et al., 2002. 
 
 

En relación a  la fiabilidad de  los resultados obtenidos en el  índice, se considera 

que  constituyen un primer avance metodológico que  carece de validación por otros 

métodos.  La  comprobación  de  los  resultados  obtenidos  pasa  por  un  análisis 

sedimentológico exhaustivo de las muestras con valores anómalos de metales y por un 

tratamiento analítico y estadístico de los resultados. Sin embargo, en algunos periodos 

se  considera  que  los  resultados  son  congruentes  con  la  información  de  fuentes 

documentales históricas. Por ejemplo,  los  resultados obtenidos en  la Edad Moderna 

pueden  ser  significativos  puesto  que  son  corroborados  por  referencias  de  fuentes 
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documentales  locales. Además,  los valores de OC durante este periodo son bajos,  lo 

que permite descartar la influencia natural en los valores elevados del índice.  

Se conoce  también  la  intensa actividad minera durante  los periodos Romano y 

Medieval  (Hong et al., 1996; Callataÿ, 2005),  lo que permite  formular  la hipótesis de 

que  los valores elevados del  índice reflejan un posible aprovechamiento minero en  la 

cuenca.  Sin  embargo,  la  identificación  de  picos  de  anomalías  de metales  en  estos 

periodos puede haber sido afectada por  la contaminación atmosférica. Es sabido que 

los  métodos  de  fundición  romanos  y  medievales  eran  bastante  rudimentarios  y 

producían elevados niveles de polución atmosférica. Esta polución atmosférica habría 

sido diseminada por vastas regiones del Hemisferio Norte (Hong et al., 1996) y podría 

afectar  las anomalías  identificadas en el  índice de metales elaborado en este trabajo, 

generando una contaminación de la señal local. 
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6   Modelización espacio‐temporal de la  

     agradación de sedimentos 
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6.1 El análisis de la acumulación de sedimentos 

El estudio de la acumulación de sedimentos en deltas y fondos de valle durante 

el Holoceno es un  factor primordial para el entendimiento de  los patrones espacio‐

temporales  de  la  agradación  de  sedimentos  bajo  forzamientos  internos  y  externos. 

Asimismo,  resalta  la  importancia  de  la  modelización  cuantitativa  de  tasas  de 

sedimentación, volúmenes y cantidad de sedimentos acumulados para la comprensión 

de  los  procesos  de  evolución  del  relieve  y  el modelado  geomorfológico  (Church  y 

Slaymaker, 1989).  

Se analizan los sedimentos acumulados en los dos deltas de fondo de valle (Aare 

y Lütschine). Debido a  las características de sedimentación de estos dos deltas en el 

lago  Brienz,  se  puede  considerar  que  funcionan  como  sediment  sinks  (cubetas 

sedimentarias)  prácticamente  perfectas.  Es  decir  la  totalidad  de  los  sedimentos 

transportados  por  los  ríos  Aare  y  Lütschine  hacia  el  tramo  bajo  o  zona  de 

sedimentación de  la cuenca se deposita en estos dos deltas. De este modo, se puede 

considerar que  en  el  ámbito de  las  regiones de montaña,  los dos deltas  estudiados 

constituyen importantes áreas de acumulación de los sedimentos erosionados desde la 

última glaciación (Hinderer, 2001; Schrott et al., 2003).  

Además  de  sus  características  de  acumulación,  los  deltas  estudiados  son 

ambientes sedimentarios únicos, por su estabilidad y alta resolución  litoestratigráfica 

(Schulte et al., 2008, 2009a). De este modo, el estudio de  los procesos de agradación 

en estas áreas de montaña se presenta como una oportunidad única para el análisis de 

la evolución sedimentaria desde la última glaciación. Los cambios de la sedimentación 

incluyen  los cambios de producción y acumulación de  sedimentos,  las  influencias de 

las áreas glaciares y periglaciares y los cambios en el uso de suelo. 

La  reconstrucción de  la acumulación de  sedimentos en una cuenca, durante el 

Holoceno, depende en gran parte de las características del área de estudio, tales como 

la  litología,  las  pendientes  o  la  configuración  de  la  cuenca  de  drenaje.  Una 

determinación  correcta  de  los  procesos  de  agradación  también  depende  del  tipo, 

naturaleza y resolución de los registros sedimentarios o de los métodos utilizados para 

la obtención de registros sedimentarios. 

Este  capítulo  tendrá  un  abordaje  diversificado  con  respecto  al  análisis  de  la 

acumulación de sedimentos. En primer lugar, se empieza por realizar una modelización 
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de  los  sedimentos  acumulados  en  el  delta  del  Aare,  desde  la  última  glaciación, 

determinando  su  volumen  total.  En  segundo  lugar  se  procede  a  analizar  la 

acumulación en  las  llanuras deltaicas de  los ríos Aare y Lütschine en  los últimos 2500 

años.  En  este  apartado  se  analiza  la  variabilidad  espacio‐temporal  de  las  tasas  de 

sedimentación y se calcula el volumen de sedimentos acumulados en este periodo. Por 

último, se realiza un estudio de la importancia de los aportes laterales (deslizamientos, 

flujos de derrubios y abanicos aluviales) en la sedimentación de la llanura deltaica del 

Aare.  

 

6.2 Modelización de los sedimentos acumulados durante el Holoceno 

La modelización de  la acumulación de sedimentos durante el Holoceno se basa 

en  la  génesis  glaciar  de  los  valles  de  las  cuencas  de  estudio.  Se  utiliza  un modelo 

matemático (ver punto 4.11.1) para describir  la curvatura del modelado glaciar (valle 

en U) después de  la  retirada del glaciar del Aare al  final del Pleistoceno  (Estadio de 

Meiringen hace aprox. 16000 años BP). A partir de esta superficie modelizada se puede 

restar  la diferencia  con  respecto a  la  superficie actual y  calcular el volumen de esta 

diferencia.  Estos  cálculos  aportan  una  estimación  de  la  totalidad  de  sedimentos 

acumulados desde la retirada del Glaciar. Cabe referir que esta estimación no tiene en 

cuenta  la existencia probable de depósitos de glaciaciones anteriores  (Finckh y Kelts, 

1976; Dehnert et al., 2012). 

Los  resultados  obtenidos  indican  un  espesor  considerable  de  sedimentos 

acumulados durante  los últimos 16000 años. En  los sectores  intermedios del valle  los 

sedimentos pueden llegar a los 300 metros de espesor máximo (Figura 6.1). 

Basándonos en estudios previos en el abanico del Lütschine se comprueba que el 

volumen más  significativo de  sedimentos  corresponde  a  la  fase de  acumulación del 

Post‐LGM/Tardiglaciar.  La  importancia  de  este  periodo  en  el  volumen  total  de 

sedimentos acumulados se encuentra reflejada en el trabajo de Bodmer et al. (1976) 

que han identificado el límite entre el Tardiglaciar y el Holoceno temprano a 26 metros 

y el sondeo de Schulte et al. (2009a) donde se han datado sedimentos con 5000 años 

cal.  BP  a  17  metros.  Ambos  trabajos  indican  que  el  volumen  de  sedimentos  del 

Holoceno temprano es muy poco representativo, considerando los más de 300 metros 

de espesor en algunos sectores del abanico del Lütschine (Kellerhals y Haefeli, 1985).  
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Los  resultados obtenidos muestran que  los  sedimentos acumulados en el valle 

Hasli desde el  retroceso del glaciar Aare hasta  la actualidad  comportan un  volumen 

aproximado  de  2,8  km3.  A  pesar  de  ser  una  estimación  aproximada,  el  volumen  y 

profundidad de los sedimentos están en consonancia con las características físicas del 

valle. El espesor de sedimento demuestra estar conforme con estudios anteriores en el 

área  que  estiman  profundidades  en  torno  a  los  300 m  con  relación  a  la  superficie 

actual (Kellerhals and Haefeli, 1985). Hinderer (2001) ha realizado estimaciones en el 

mismo valle, para el cual ha obtenido un volumen de 4,7 Km3. Pese a  las diferencias 

entre  las  dos  estimaciones,  se  considera  que  el  volumen  obtenido  se  aproxima  de 

forma aceptable a la acumulación sedimentaria verificada desde el Tardiglaciar. 

 

  

 
Figura 6.1 ‐ Modelización del espesor de sedimentos fluviales acumulados en el valle Hasli y 
ejemplos de los perfiles transversales, calculados según el análisis morfométrico. 
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6.3 Acumulación de sedimentos en los últimos 2500 años  

La estimación del volumen de sedimentos acumulados en los últimos 2500 años 

implicó  la  creación  de  un  modelo  tridimensional  de  acumulación  que  incluye  la 

reconstrucción de las paleosuperficies de las llanuras deltaicas del Aare y del Lütschine 

en intervalos temporales de 500 años. 

 

6.3.1 Ambientes de acumulación 

Las llanuras deltaicas del Aare y del Lütschine presentan diferentes horizontes de 

acumulación que se pueden agrupar en 1) facies de canal y de crevasse splay; 2) facies 

de  levées; 3) depresiones  interdistributarias y 4) depósitos de  ladera en  los  sectores 

cercanos a los taludes del valle. En las zonas distales de los deltas se puede identificar 

el  límite  entre  facies  de  topset  y  foreset.  Este  límite  se  caracteriza  por  un  cambio 

abrupto entre unidades mayoritariamente compuestas por sedimentos de grano fino y 

unidades  de  gravas  y  arenas.  Por  ejemplo,  el  testigo  AA‐10,  con  11  metros  de 

profundidad (Figura 6.2), muestra el predominio de horizontes de material grueso por 

debajo de los 177 cm, interpretados como facies de foreset. Estos depósitos (situados 

entre 177‐959 cm de profundidad) se atribuyen a un antiguo lóbulo deltaico del Aare. 

A 960 cm de profundidad se ha encontrado un horizonte caracterizado por sedimentos 

finos  laminados,  atribuido  a  una  fase  de  sedimentación  lacustre  con  características 

semejantes  a  facies  de  bottomset.  La  existencia  de  este  tipo  de  sedimentos  entre 

facies de  foreset  se debe probablemente  a un episodio de  subida del nivel del  lago 

Brienz o a la migración del lóbulo deltaico. La cronoestratigrafía de este testigo indica 

que  esta  fase  de  sedimentación  lacustre  ocurrió  aproximadamente  hace  1464  ±  67 

años cal. BP. Las facies de foreset pueden ser encontradas hasta 690 ± 39 años cal. BP, 

periodo en el cual ha empezado  la acumulación de  sedimentos de  topset más  finos. 

Cabe  resaltar  que  las  facies  de  foreset  del  testigo  AA‐10  registran  las  tasas  de 

sedimentación  aparentemente más  elevadas  de  todos  los  registros  analizados  de  la 

llanura deltaica del Aare, con tasas hasta 10,64 mm a‐1. La magnitud de estos valores 

se debe en gran parte a la geometría sedimentaria del prisma del foreset. 
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6.4 Tasas de sedimentación 

El cálculo de los modelos geocronológicos de cada testigo sedimentario es crucial 

para  la  reconstrucción de  la  acumulación de  sedimentos en  los  fondos de  valle  y  la 

estimación  de  tasas  de  sedimentación.  En  la  Figura  6.3  se  presentan  los modelos 

geocronológicos de  las  llanuras deltaicas de  los ríos Aare y Lütschine. Los modelos se 

estructuran  de  acuerdo  a  la  edad  de  los  sedimentos  y  su  profundidad.  Un  primer 

análisis permite observar tendencias generales más o menos similares en  las tasas de 

sedimentación  de  la mayor  parte  de  los  16  registros  analizados.  De  este modo  se 

distinguen: tasas significativamente más elevadas en depósitos de canal o en facies de 

foreset  (p.e.  IN‐60;  IN‐8; AA‐10); y  tasas de  sedimentación bajas en  superficies de  la 

llanura deltaica que han permanecido alejadas de  canales durante  los últimos  siglos 

(p.e.  IN‐30;  AA‐2)  y  donde  se  han  desarrollado  horizontes  turbosos.  Destaca 

igualmente la presencia de procesos de cut and fill, detectados en el abanico deltaico 

del río Lütschine, concretamente en los cores AA‐1, IN‐4 y IN60.  

En la llanura deltaica del valle Hasli las tasas de sedimentación varían entre 10,13 

mm  a‐1  en  facies  de  canal  del  core  AA‐12,  y  0,78 mm  a‐1,  en  unidades  de  limos  y 

arcillas,  intercalados  con  horizontes  orgánicos,  en  el  core  AA‐2,  localizado  en  una 

depresión  interdistributaria;  en  el  abanico  deltaico  del  río  Lütschine  se  observan 

valores entre 3,78 mm a‐1  en depósitos de canal del core IN‐16, y valores de 0,29 mm 

a‐1 en áreas de la cuenca interdistributaria de la llanura deltaica (core IN‐30). Como era 

esperado  la pendiente de  la recta de regresión  lineal de cada modelo geocronológico 

(Figura  6.3)  es  consistente  con  las  tendencias  generales  de  las  diferentes  facies 

observadas. 

En el caso particular del sondeo AA‐10, situado en el extremo oeste de la llanura 

deltaica  del  Aare,  la  diferencia  entre  facies  de  topset  y  foreset  (ver  Figura  6.2)  se 

caracteriza no sólo por un  incremento de  las tasas de sedimentación en  las facies de 

topset,  sino  también  por  un  incremento  de  la  granulometría  de  los  materiales 

(mayoritariamente gravas y arenas gruesas). 

La Tabla 6.1 muestra el promedio en  intervalos  temporales de 500 años  (time‐

slices) de  las  tasas de sedimentación de  las  llanuras deltaicas estudiadas. Se observa 

que el Aare presenta tasas más elevadas y una mayor variabilidad en comparación con 

los  valores  observados  en  el  abanico  deltaico  del  Lütschine.  Estas  diferencias  se 
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atribuyen  principalmente  al  tamaño  de  la  cuenca  de  drenaje,  puesto  que  las 

características fisiográficas (litología y pendiente), usos de suelo y ocupación humana 

pasada son similares. 

En relación a la evolución temporal de las tasas de sedimentación (promedio de 

cada  time‐slice),  la  tendencia  principal  indica  una  disminución  general  de  la 

sedimentación en  las  llanuras deltaicas de  las dos  áreas de estudio  (ver Tabla 6.1  y 

Figura  6.3).  Igualmente,  se  pueden  observar  dos  tendencias  de  sedimentación:  la 

primera  se  observa  entre  3000  y  1500  años  cal.  BP  y  se  caracteriza  por  tasas  de 

sedimentación  lineales, con valores entre 6,2 y 5,2 mm a‐1 en el Hasli y entre 2 y 1,9 

mm a‐1 en el  caso del Lütschine;  la  segunda  tendencia, entre 1500 años  cal. BP y  la 

actualidad, muestra una disminución abrupta de las tasas de sedimentación en el Hasli, 

que es gradual en el caso del Lütschine.  
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Figura 6.2 – Litología del testigo AA‐10, del delta del Aare: (A) Horizontes de limos francosos del topset 
del delta;  (B) Disconformidad entre  las  facies de  topset y  foreset;  (C) Arenas gruesas  y gravas de  los 
horizontes de foreset; (D) Arcillas y limos laminados. 
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Aare 
AA-10 AA-2 AA-12 

  

AA-5 AA-6  

 

  
 

 

Lütschine 
IN-60 IN-40 AA-1 

  

IN-30 IN-2 IN-4 

  

IN-16 IN-8 IN-20 

  

IN-62 IN-61  

 

Figura  6.3  ‐  Modelos  geocronológicos  de  los  registros  sedimentarios  analizados.  Los  modelos 
manifiestan  la  relación entre  la profundidad  y  las edades de  radiocarbono  calibradas.  Las dataciones 
están de acuerdo con Schulte et al (2008, 2009a); Carvalho y Schulte (2009) y Baró y Schulte (2009).  
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Tabla 6.1 
Tasas de sedimentación de las llanuras deltaicas del Aare y del Lütschine (mm a‐1). Los valores indican el promedio para cada intervalo de tiempo (time‐slice). Los valores en 
gris y cursiva indican tasas de sedimentación extrapoladas linealmente de acuerdo con la profundidad e interpoladas linealmente con relación a la superficie. 
 

    Time slices (cal. yrs BP) 
  Sedimentary 

records  Present‐500  500‐1000  1000‐1500  1500‐2000  2000‐2500  2500‐3000 
               
               

Aare 

AA‐10  1,34  8,07  10,64  10,64  10,64  10,64 
AA‐2  0,78  0,78  2,59  3,21  2,87  2,65 
AA‐12  1,94  1,94  1,94  2,14  2,49  9,75 
AA‐5  2,85  2,57  2,62  3,52  3,42  3,36 
AA‐6  3,21  1,16  5,52  6,20  6,20  6,20 

             

Averages  2,02  2,90  4,66  5,14  5,12  6,52 
               
               

Lütschine 

AA‐1  0,52  0,52  0,52  0,52  0,52  0,52 
IN‐20  2,03  2,03  2,03  1,71  1,12  1,12 
IN‐60  3,06  3,06  1,78  0,66  0,66  0,66 
IN‐40  0,99  0,99  0,95  0,89  1,08  1,25 
IN‐30  0,29  0,29  0,29  2,34  2,66  2,66 
IN‐8  2,82  2,82  2,80  2,77  2,91  2,55 
IN‐2  0,99  0,78  1,43  2,05  1,85  1,49 
IN‐4  0,77  1,30  2,00  2,08  2,08  2,08 
IN‐16  0,92  0,62  0,91  2,95  2,09  1,26 
IN‐62  2,46  2,46  2,46  2,46  2,46  2,46 
IN‐61  2,53  2,53  2,53  2,53  2,53  2,53 

             

Averages  1,58  1,58  1,61  1,91  1,81  1,69 
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6.4.1 Llanura deltaica del Aare 

Las tasas de sedimentación observadas en la llanura deltaica del Aare en el valle 

Hasli  muestran  diferencias  significativas  de  acuerdo  con  las  facies  sedimentarias 

encontradas y la geomorfología de fondo de valle descrita en la Figura 6.4. 

Por  ejemplo,  el  testigo  sedimentario  AA‐10,  situado  cerca  del  lago  Brienz, 

presenta dos tendencias diferentes en lo que respecta a la distribución temporal de las 

tasas de sedimentación (Tabla 6.1). Las tasas disminuyen drásticamente entre el límite 

de las unidades de gravas y arenas gruesas pertenecientes al foreset del delta del Aare 

y  las unidades más  finas con  la presencia de horizontes organicos del  topset  (llanura 

deltaica). Los valores varían entre 10,64 mm a‐1 en las facies de foreset y 1,34 a‐1 en el 

topset. Esta disminución abrupta de  las tasas de sedimentación representa el cambio 

de  un  ambiente  sedimentario  de  frente  deltaico  hacia  una  llanura  deltaica.  Este 

cambio se debe a la progradación del delta y a los cambios en la localización del lóbulo 

deltaico.  

El core AA‐2 se  localiza en una depresión  interdistributaria del sector occidental 

del  valle Hasli  y  limitada por  levées de paleocanales.  Las  tasas de  sedimentación en 

esta área son  las más bajas de todos  los cores analizados (Tabla 6.1 y Figura 6.3). Sin 

embargo,  se  pueden  distinguir  oscilaciones  menores  en  los  intervalos  temporales 

analizados. La tasa de sedimentación más elevada se detecta entre 2000 y 1500 años 

cal.  BP  y  está  relacionada  con  la  presencia  de  horizontes  de  arenas,  interpretados 

como depósitos de  levée o  crevasse  splay.  Las  tasas de  sedimentación más bajas  se 

sitúan entre los 1000 años cal. BP y el presente. Tasas tan bajas evidencian la ausencia 

de  canales  activos  en  esta  área;  los  depósitos  de  arenas  finas  y  limos  identificados 

durante  este  periodo  resultan  de  la  acumulación  de  sedimentos  transportados  en 

eventos de inundaciones. 

Otro ejemplo de tasas de sedimentación bajas en el valle Hasli se encuentra en el 

core AA‐5,  localizado cerca de  la vertiente sur del valle, en una área protegida por un 

deslizamiento  aguas  arriba.  La  mayoría  de  los  sedimentos  están  compuestos  por 

arenas finas, limos y arcillas, indicando una baja actividad fluvial, con una velocidad de 

flujo reducida.  Igual que en el core AA‐2,  también se detecta una disminución de  las 
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tasas de sedimentación durante los últimos 1500 años, registrando una disminución de 

3,52 a 2,57 mm a‐1. 

Las características sedimentarias de  los cores AA‐6 y AA‐12 son distintas de  los 

testigos  sedimentarios  referidos  anteriormente.  Los  dos  sondeos  están 

predominantemente  compuestos  por  material  grueso,  principalmente  arenas 

medianas y gravas pequeñas y medianas. La naturaleza de estos materiales se explica 

por el contexto geomorfológico del área circundante a estos sondeos.  

El  core AA‐6  se  encuentra  aguas  abajo  de  arroyos  tributarios  del Aare  (Figura 

3.17) que han  formado abanicos aluviales en  la  vertiente norte del  valle  (ver  Figura 

6.4). El core AA‐12 se encuentra en un  levée, situado en un confinamiento del valle, 

causado por el deslizamiento de Bitschi (Figura 4.6). Ambos contextos geomorfológicos 

han propiciado el incremento de la velocidad del flujo del río, dando como resultado la 

acumulación de material de mayor calibre y tasas de sedimentación más elevadas.  

El core AA‐6 es el que presenta tasas más elevadas, variando entre 6,2 y 1,16 mm 

a‐1. Destaca un  incremento de  las tasas de sedimentación entre  los 2000 y 1000 años 

cal.  BP,  debido  principalmente  a  un  elevado  aporte  sedimentario  de  los  tributarios 

referidos anteriormente.  

Los  procesos  sedimentarios  identificados  en  el  área  del  core  AA‐12  están 

principalmente causados por el  incremento de  la velocidad del  flujo del  río, causado 

por  el  confinamiento  de  la  llanura  de  inundación  descrito  anteriormente.  De  igual 

forma,  no  se  descarta  la  ocurrencia  de  procesos  de  cut  and  fill  en  los  depósitos 

posteriores  al  deslizamiento  de  Bitschi  (sedimentos  por  encima  de  los  5,3  m  de 

profundidad). 
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Legend:

Aare channel (since 1876)

Lateral tributary creeks

Aare main channel
(until the beginning of XIX c.)

Aare paleochannels
(older than XIX c.)

Cliff (break of slope angle)

Valley slopes

Aare delta plain

Alluvial fan

Slope uncosolidated deposits

Crevasse splay

Landslide

Figura 6.4 - Características geomorfológicas del valle Hasli Inferior y reconstrucción de los paleocanales de la llanura deltaica del Aare.
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6.4.2 Llanura deltaica del Lütschine 

La  información  litoestratigráfica  del  abanico  deltaico  del  Lütschine  es  más 

detallada que en el caso del delta del Aare,  sin embargo su morfología en  forma de 

abanico  dificulta  la modelización  del  promedio  de  las  tasas  de  sedimentación  y  el 

cálculo de volumen de sedimentos acumulados. Este problema se debe en gran parte a 

una mayor variabilidad espacial causada por migraciones de  los canales principales y 

un mayor gradiente.  

El  análisis  de  la  distribución  espacio‐temporal  de  las  tasas  de  sedimentación 

permite observar que  los cores  IN‐2,  IN‐16 e  IN‐4 presentan un  ligero aumento entre 

los  2500  y  1500  años  cal.  BP,  como  resultado  de  la  proximidad  del  canal  principal, 

seguido de una disminución hasta el presente. El  testigo sedimentario  IN‐30, situado 

500 m aguas abajo del sondeo IN‐2 (Figura 4.7), también presenta la misma tendencia, 

con tasas cada vez más bajas hacia el presente, corroborando la teoría de migración de 

los canales principales. 

En  áreas más  distales  del  abanico  deltaico  y  en  zonas  alejadas  de  los  canales 

principales  se observan  tasas de  sedimentación bajas y depósitos  con granulometría 

más fina. Este es el caso del sondeo IN‐40, donde se identifican tasas de sedimentación 

inferiores a 1 mm a‐1 en los últimos 2000 años (Tabla 6.1). 

Los registros sedimentarios AA‐1, IN‐20 e IN‐60 se localizan en áreas distales del 

abanico,  cerca del  canal del Aare que  conecta  los  lagos Thun y Brienz en  la margen 

norte del abanico deltaico del Lütschine. Sus sedimentos consisten mayoritariamente 

en  horizontes  de  gravas  y  arenas.  Algunas  de  las  unidades  correspondientes  a 

depósitos de  canal han  sido afectadas por procesos de  cut and  fill.  La existencia de 

estos  procesos  limita  la  resolución  del modelo  sedimentario  en  la  parte  distal  del 

abanico.  Los  principales  problemas  encontrados  en  este  sector  responden  a  la  baja 

resolución  temporal de  los  testigos sedimentarios y  la presencia de obras de gestión 

hidráulica. La unión de estos problemas con los referidos procesos de cut and fill, han 

contribuido  al  deterioro  de  la  información  histórica  de  los  últimos  1000  años  de 

agradación en el sector distal del abanico deltaico. 

El registro IN‐62 corresponde al sector superior del abanico deltaico. Las tasas de 

sedimentación  verificadas en este  testigo  son más elevadas que el promedio de  los 

restantes  sondeos de este  sector. En este caso,  las elevadas  tasas de  sedimentación 
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están  relacionadas  con  la  presencia  de  facies  de  antiguos  canales  fluviales.  La 

presencia  de  estas  facies  está  relacionada  con  la  disminución  del  espacio  de 

almacenamiento y un aumento de la pendiente hacia el ápice del delta. 

 

6.5 Distribución espacial de las tasas de sedimentación 

La diferenciación entre tasas de sedimentación elevadas en las áreas proximales 

y  tasas  bajas  en  las  áreas  distales  se  encuentra  bien  documentada  (Postma,  1990; 

Orton  y  Reading,  1993).  En  la  Figura  6.5  se  muestra  esta  relación  a  través  de  la 

comparación  entre  el  promedio  de  las  tasas  de  sedimentación  de  los  testigos 

sedimentarios y su distancia al lago Brienz. Esta relación manifiesta principalmente las 

diferencias  entre  la  pendiente  a  lo  largo  de  la  llanura  deltaica  (Figura  6.6)  y  la 

disminución  de  la  capacidad  de  transporte  del  río  (incidencia  de  canales 

meandriformes  en  el  tramo  final;  Figura  6.4).  De  este  modo,  las  tasas  de 

sedimentación elevadas  resultan de esta disminución, observable en  la  transición de 

las pendientes elevadas del Lütschine (entre Zweilütschinen y Wilderswil) y del río Aare 

(aguas arriba de la garganta del Aare) hacia pendientes más suaves (deltas). 

 

 
Figura 6.5 ‐ Relación entre el promedio de las tasas de sedimentación y la distancia al lago Brienz de los 

registros sedimentarios analizados. 
 

El  análisis  de  la  Figura  6.5  permite  observar  una  disminución  de  las  tasas  de 

sedimentación  con  la  proximidad  al  lago  Brienz  (áreas  distales  de  las  llanuras 

deltaicas). En el valle Hasli se verifican variaciones entre 3,7 mm a‐1 en el core AA‐6, 

localizado en el sector intermedio del valle (a 6600 m del lago Brienz) y 2,1 mm a‐1 en 

el core AA‐2, en el sector distal de la llanura deltaica (a 1300 m del lago). Sin embargo, 

se ha observado una tasa más baja de 2 mm a‐1 en los sedimentos pertenecientes a la 
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unidad de  topset del core AA‐10  (localizado a apenas 200 m del  lago). En el abanico 

deltaico del Lütschine los valores observados son más bajos, y varían entre 2,5 mm a‐1 

en el core IN‐61, localizado en un área próxima al ápice y 1 mm a‐1 en el core IN‐40, en 

el sector distal del abanico.  

Las líneas de tendencia mostradas en la Figura 6.5 indican que la pendiente de la 

recta  de  regresión  es  similar  y  presenta  la  misma  tendencia  en  las  dos  llanuras 

deltaicas  analizadas.  De  igual  forma,  se  han  obtenido  coeficientes  de  correlación 

elevados,  0,95  en  el Hasli  y  0,79  en  el  caso  del  Lütschine,  demostrando  la  relación 

elevada entre tasas de sedimentación y la localización distal o proximal de los testigos 

sedimentarios en la llanura deltaica.   

 

 
Figura 6.6 – Perfiles  longitudinales de  las  llanuras deltaicas del Aare y del Lütschine, determinadas de 
acuerdo con la distancia entre el ápice y la desembocadura de ambos deltas. 
 

 

El  nivel  de  erosión  base  también  influye  sobre  el  gradiente  espacial  descrito, 

dado que afecta  la capacidad de  transporte del río. El nivel del Lago Brienz presenta 

variaciones estacionales de hasta 3 metros y, según  fuentes documentales históricas 

(Wurstemberger,  1862),  una  variación  de  aproximadamente  2 metros  entre  1433  y 

1865 AD provocada por el represamiento del lago Brienz en Interlaken.  

La  modelización  geoestadística  de  las  tasas  de  sedimentación  permite  una 

visualización espacial de  las tendencias descritas anteriormente. Las Figuras 6.7 y 6.8 

presentan  la  distribución  espacial  de  las  tasas  de  sedimentación  de  las  llanuras 

deltaicas del Aare y Lütschine. Para la elaboración de este modelo sólo se han incluido 

los horizontes correspondientes a unidades de foreset, mientras que todas las facies, y 

sus  respectivas  tasas de sedimentación, de unidades de  foreset y depósitos de canal 

han  sido  excluidas  (testigos  AA‐10,  AA‐1,  IN‐8  y  IN‐20),  permitiendo  una 

homogenización de los resultados. 
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La distribución espacial en la llanura deltaica del Aare (Figura 6.7) se caracteriza 

por un aumento de las tasas de sedimentación desde la desembocadura del río (< 2,2 

mm a‐1) hasta el  sector  intermedio del valle, cerca del core AA‐6  (3,7 mm a‐1) y una 

ligera disminución desde este punto hasta el ápice de la llanura deltaica (2,4 mm a‐1 en 

el core AA‐7).  

Los  valores  elevados  del  sector  intermedio  se  pueden  explicar  principalmente 

por la inexistencia de suficientes puntos de control en el ápice de la llanura. Todos los 

factores  apuntan  hacia mayores  tasas  de  sedimentación  en  el  ápice  de  la  llanura 

deltaica, sea por  la capacidad de transporte del río Aare; por  los aportes  laterales de 

tributarios o por  la existencia de extensas áreas de agradación de gravas (observadas 

en  varios  testigos  sedimentarios;  ver  Figura  3.14).  La  obtención  de  tasas  de 

sedimentación  relativamente más  bajas  a  lo  esperado  revela  la  incertidumbre  del 

modelo en este sector. Se considera que los valores observados en el área próxima al 

ápice pueden presentar un margen de error elevado  (> 50%) debido a una malla de 

puntos  de  control  insuficiente,  forzando  una  extrapolación  de  las  tasas  de 

sedimentación. 

Las diferencias entre tasas de sedimentación del sector intermedio de la llanura y 

las áreas más distales se explican por la existencia de una quiebra de pendiente a una 

distancia de aproximadamente 4,5 km del ápice. Este cambio de pendientes divide  la 

superficie más  inclinada del  ápice  (0,26°) de  la  superficie  con menor pendiente que 

conecta con el Lago Brienz (0,11°). Las tasas de sedimentación más elevadas se deben 

al  incremento de  la agradación observada aguas abajo de  la quiebra de pendiente. El 

aumento de la pendiente en el tramo superior del valle está controlado por el nivel de 

base de  la garganta del Aare  y  también por  las  contribuciones  laterales de diversos 

abanicos  aluviales  alimentados  por  tributarios  del  Aare  (Milibach,  Hüsenbach, 

Falcherenbach y Rychenbach). La existencia de estos abanicos aluviales ha controlado 

el  curso  del  río  Aare  (antes  de  la  canalización  artificial,  finalizada  en  1875  AD), 

contribuyendo a un estrechamiento de la llanura de inundación y forzando también el 

desvío del río Aare hacia la margen sur del valle. 
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Figura 6.7 ‐ Distribución espacial de las tasas de sedimentación en el valle Hasli durante los últimos 2500 
años, basada en la modelización espacial de datos de campo. 

 

El delta del Lütschine presenta una distribución espacial semejante al valle Hasli, 

con  tasas de  sedimentación más elevadas en el  ápice  (Figura 6.8).  Sin embargo,  los 

valores  observados  en  el  delta  del  Lütschine  presentan  amplitudes  más  bajas  en 

comparación con el valle Hasli  inferior. Las tasas de sedimentación varían entre 2,3 y 

2,5 mm a‐1 en áreas cercanas al ápice y entre 1,5 y 0,5 mm a‐1 en áreas distales del 

abanico deltaico. En  los sectores distales, especialmente en áreas relacionadas con  la 

formación  reciente del delta  (en el nordeste) y entre  los cores AA‐1 y  IN‐20, hay un 

elevado margen de error debido a la inexistencia de suficientes puntos de control y a la 

presencia  de  procesos  de  cut  and  fill  provocados  por  el  canal  del  Aare.  El  delta 

progradante  en  el  nordeste  y  las  tasas  elevadas  del  core  IN‐8  son  el  resultado  del 

desvío  (intermitente)  del  río  Lütschine  desde  el  siglo  XIII  (Vischer,  2003)  y  de  la 

compactación de  los sedimentos deltaicos. Por otro  lado,  las  tasas de sedimentación 

más  bajas  verificadas  en  el  área  central  del  abanico  deltaico  presentan  menor 

compactación.  Esto  se  debe  en  gran  parte  a  que  estos  sedimentos  se  encuentran 

soportados por  roca madre del Mesozoico.  Los  afloramientos de esta  roca han  sido 

utilizados como cimientos del edificio escolar de Matten construido a  inicios del siglo 

XX (Schulte, comunicación oral). 
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Figura 6.8 ‐ Distribución espacial de las tasas de sedimentación en el abanico deltaico del Lütschine 
durante los últimos 2500 años, basada en la modelización espacial de datos de campo.  

 

Teniendo  en  cuenta  la  respuesta  de  las  tasas  de  sedimentación  en  áreas  de 

depresión  interdistriburtaria,  cabe  resaltar  la  existencia  de  valores  bajos,  con  tasas 

entre 0,8 y 1,5 mm a‐1 en la llanura deltaica del Lüschine y entre 1,1 a 2,5 mm a‐1 en el 

valle Hasli. Los valores bajos indican la ausencia de una dinámica fluvial muy activa, sin 

embargo,  los  valores más  elevados  son muy  similares  a  los  de  las  facies  de  levée, 

indicando la importancia de los eventos de inundación en los procesos de agradación. 

Estos eventos parecen ocurrir  independientemente de  los ambientes sedimentarios y 

evidencian  una  probable  existencia  de  ciclos  sedimentarios  en  las  llanuras  de 

inundación, caracterizadas por tasas de agradación elevadas al  inicio de cada ciclo (el 

inicio  de  cada  ciclo  podrá  estar  relacionado  con  un  evento  de  inundación)  y  una 

posterior  disminución  de  las  tasas  de  sedimentación  en  las  unidades  sucesivas, 

caracterizadas por secuencias de horizontes de finos, cada vez más orgánicos (Schulte 

et al., 2008, 2009b).  
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6.6 Volumen de sedimentos acumulados en los últimos 2500 años 

El volumen de sedimentos acumulados en los últimos 2500 años se define por la 

relación entre la distribución de las tasas de sedimentación y la geometría de la cubeta 

sedimentaria. Las figuras 6.9 y 6.10 representan la modelización de las paleosuperficies 

de ambos deltas.  La  realización de esta modelización ha  sido  importante, pues es a 

partir de estas paleosuperficies como se han calculado  los volúmenes de sedimentos 

acumulados en los últimos 2500 años.  
 

 
Figura 6.9 – Modelización de las paleosuperficies del valle Hasli en intervalos de 500 años. 

La superficie actual se basa en un DTM simplificado del año 2005.  
 

 

 
Figura 6.10 – Modelización de las paleosuperficies del abanico deltaico del Lütschine en intervalos de 

500 años. La superficie actual se basa en un DTM simplificado del año 2005. 
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La  tendencia general observada a partir de  los resultados obtenidos  indica que 

en la llanura deltaica del Aare se produjo una disminución del volumen de sedimentos 

acumulados a  lo  largo de  los últimos 2500 años cal. BP. Esta disminución ha sido del 

orden de 0,01 km3, con un volumen  total de 25,8 x 106 m3 durante  los 2500 y 2000 

años años cal. BP y una disminución hasta 19 x 106 m3 de acumulación total entre los 

500 años cal. BP y la actualidad. La reducción de la acumulación de sedimentos ha sido 

todavía más acentuada durante los últimos 1000 años (Figura 6.11), aunque se observa 

una ligera recuperación en los últimos 500 años.  

El Lütschine presenta variaciones muy poco significativas en comparación con las 

observadas en el valle Hasli (comparar figuras 6.12 y 6.13). Los volúmenes totales de 

sedimentos acumulados oscilan entre 8,3 x 106 m3 en el periodo de 2500 a 2000 años 

cal. BP y 7 x 106 m3 entre  los 1000 a 500 años cal. BP. También se verifica un  ligero 

incremento del volumen entre  los 500 años cal. BP y  la actualidad,  lo que  indica un 

comportamiento similar al observado en el valle Hasli.  

Conjuntamente con el análisis temporal de  la acumulación en cada  intervalo de 

tiempo (a cada 500 años) también se ha sumado el volumen total de sedimentos de los 

últimos 2500 años. El volumen total de sedimentos acumulados en  la  llanura deltaica 

del Aare en los últimos 2500 años ha sido estimado en 137 x 106 m3 mientras que para 

la  llanura  deltaica  del  Lütschine  se  han  acumulado  44  x  106  m3  de  sedimentos 

transportados  por  el  río  Lütschine.  Es  importante  referir  que  no  se  ha  estimado  el 

volumen correspondiente a la porción subacuática de ambos deltas en el Lago Brienz. 

Las  facies  de  foreset  se  han  excluido  del  modelo  teniendo  como  base  el  límite 

observado en el testigo AA‐10 (ver Figura 6.2). 
 

 
 

Figura 6.11‐ Distribución temporal del volumen de sedimentos acumulados en las llanuras deltaicas del 
Aare y del Lütschine durante los últimos 2500 años. 
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Figura 6.12 – Perfil longitudinal del valle Hasli con las isócronas de los sedimentos acumulados. 

 
 

 

 
Figura 6.13 – Perfil longitudinal del abanico deltaico del Lütschine con las isócronas de los sedimentos 

acumulados. 
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Los  cálculos  realizados  por  Hinderer  (2001)  han  determinado  un  volumen  de 

sedimentos  acumulados  de  4700  x  106 m3  para  el  Aare  y  6100  x  106 m3  para  el 

Lütschine. Para poder establecer un término de comparación entre  la proporción del 

volumen de  los últimos 2500 años con el total de sedimentos acumulados en todo el 

Holoceno,  se  ha  dividido  la  estimación  realizada  por  Hinderer  para  el  respectivo 

periodo.  Las estimaciones de Hinderer dan un volumen  total de 291,9  x 106 m3 ka‐1 

para el valle inferior del Hasli y 369,8 x 106 m3 ka‐1 para el delta del Lütschine. Hinderer 

(2001) también compiló una serie de datos de 35 años con información volumétrica de 

la progradación del delta del Aare en el lago Brienz (los datos abarcan el periodo desde 

1898  hasta  1933;  este  período  es  anterior  a  la  construcción  de  las  presas 

hidroeléctricas  en  los  sectores más  elevados  de  la  cuenca),  donde  se  determinó un 

crecimiento anual del delta de 155.000 m3 a‐1. 

Como era de esperar, el volumen estimado para  los sedimentos acumulados en 

las  llanuras deltaicas del Aare y Lütschine en  los últimos 2500 años es muy  inferior al 

volumen de  las estimaciones de  los deltas  (incluyendo  las  facies de  topset,  foreset y 

bottomset) proporcionadas por Hinderer. Los resultados obtenidos son: 45,7 x 106 m3 

ka‐1 para  la  llanura deltaica del Aare y 14,7 x 106 m3 ka‐1 para  la  llanura deltaica del 

Lütschine.  Estos  valores  llevan  a  dos  conclusiones  principales:  la  primera,  que  la 

agradación en el periodo posterior a la deglaciación ha sido muy superior a la ocurrida 

en el Holoceno Tardío; y  la segunda que  la sedimentación en  las  llanuras deltaicas es 

bastante baja, en relación a  las facies de foreset y bottomset, no contempladas en el 

presente trabajo. 

Sobre  la base del  concepto  teórico de Church y Ryder  (1972), Hinderer  (2001) 

plantea  justamente  esta  hipótesis,  donde  tasas  de  sedimentación  elevadas  pueden 

atribuirse a la deglaciación alpina (estadio MIS 2), mientras que las tasas más bajas son 

características de la sedimentación del Holoceno. 

Esta suposición puede ser validada en el caso del delta del Lütschine a través de 

los  trabajos  palinológicos  realizados  por  Bodmer  et  al.  (1976)  y  la  cronoestatigrafía 

establecida por Schulte et al. (2009a), basada en dataciones de radiocarbono. Bodmer 

et al. (1976)  identificó el  límite entre el Tardiglaciar y el Holoceno (aproximadamente 

hacia 11,7 ka) a 26 m de profundidad, a través de muestras de polen recuperadas por 

sondeos mecánicos. Análisis de  refracción  sísmica  realizados en el  sector  intermedio 
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de  la  llanura  deltaica  del  Lütschine  indican  que  la  roca  madre  se  encuentra 

aproximadamente  a  500 m  por  debajo  de  la  superficie  actual  (Kellerhals  y  Haefeli, 

1985). Esto indica que la mayoría de estos sedimentos solo podrían ser originarios del 

periodo  post‐LGM,  puesto  que  la  profundidad  máxima  del  lago  Brienz  es  de  260 

metros y  la del  lago Thun es de 215 m (profundidades mínimas de  la base del glaciar 

del Aare en la última glaciación). 

El  trabajo  realizado  por  Schulte  et  al.  (2009a)  también  permite  observar  una 

diferencia  significativa  entre  el  espesor  de  los  sedimentos  del  Tardiglaciar  y  los  del 

Holoceno. Schulte et al. (2009a) realizan un transecto que permite una reconstrucción 

paleoambiental y  litoestratigráfica de alta  resolución del  sector  intermedio del delta 

del Lütschine (cerca de Matten). Este trabajo ha datado sedimentos con 5000 años cal. 

BP a una profundidad de 17 m. Si se extrapola linealmente este patrón sedimentario, 

el límite entre el Tardiglaciar y el Holoceno podría establecerse alrededor de 40 m de 

profundidad.  La magnitud  de  estos  resultados  son  comparables  a  los  resultados  de 

Bodmer et al.  (1976;  límite  ‐26 m de profundidad) de  la zona distal del Lütschine. Es 

fundamental señalar que  la  litoestratigrafía abarcada por ambos trabajos sólo  incluye 

facies  de  sedimentación  subaérea  de  la  llanura  aluvial  y  no  incluyen  depósitos  del 

prodelta del Lütschine en el lago Brienz. Estos frentes activos (progradación del delta) 

se  suponen  que  podrían  estar  situados  en  el  sector  oriental  de  la  desembocadura 

actual del Lütschine (cerca de Bönigen) y cerca del canal del río Aare que conecta  los 

lagos Brienz y Thun (al oeste de Interlaken). En el sector central del frente deltaico en 

el  lago Brienz (al NE de  Interlaken) se observan procesos de erosión por parte del río 

Aare  (ver  testigo  IN‐60,  Figura 6.3).  En el delta del Aare,  la progradación del  frente 

deltaico  durante  los  últimos  750  años  BP  ha  sido  lenta  y  no  ha  excedido  una 

progradación de más de 270 m (verificable en el límite entre facies de topset y foreset 

del testigo AA‐10, Figura 6.2). Fuentes documentales históricas indican que durante los 

últimos 500 años  los  lóbulos del prodelta del Aare mostraron cambios  laterales muy 

limitados a la actual orilla del lago. 

Teniendo en cuenta  lo expuesto anteriormente y  las estimaciones del volumen 

para los últimos 2500 años en las llanuras deltaicas del Aare y del Lütschine, se puede 

considerar que el volumen de sedimentos acumulados representa entre el 1 y el 3% de 

la totalidad de sedimentos almacenados en ambos deltas. 



188 
 

Es  fundamental  tener en cuenta que  las  incertidumbres,  tales como  la  falta de 

dataciones  en  los  depósitos  tardiglaciares  pre‐LGM  (p.e.  till  u  otros  sedimentos 

deltaicos), pueden modificar sustancialmente los cálculos de volumen efectuados en el 

presente trabajo. A pesar de estas incertidumbres, se considera que la acumulación de 

sedimentos  tardiglaciares  (desde  el  LGM  hasta  el  Holoceno  temprano)  ha  sido  la 

principal contribución del volumen de sedimentos acumulados en el área de estudio, 

debido a  la efectividad de  los procesos de erosión glacial y periglacial y también a  los 

procesos de adaptación paraglacial en las cabeceras de ambas cuencas (Schulte et al., 

2009a). El Holoceno tardío representa una porción más pequeña del volumen total de 

sedimentos, a pesar del impacto humano en el uso del suelo y sus repercusiones en los 

procesos de erosión. Hornung et al. (2010) alcanza una conclusión similar en su análisis 

de la arquitectura sedimentaria de un abanico aluvial alpino cerca de Samedan, Suiza. 

 

6.7 Relación entre tasas de sedimentación y variabilidad fluvial 

Las tendencias obtenidas en las tasas de sedimentación del Aare y del Lütschine 

demuestran  que  existe  una  relación  entre  las  facies  sedimentarias  y  tres  variables 

principales,  a  saber:  1)  distancia  a  los  canales  principales,  2)  velocidad  del  flujo  y 

capacidad de transporte del río y 3) sobrecarga de sedimentos provenientes de aguas 

arriba y de  los abanicos  laterales del valle Hasli. Por otro  lado, facies paludales como 

horizontes  de  turba  y  unidades  sedimentarias  orgánicas,  están  relacionadas  con 

ambientes  interdistributarios, caracterizados por un nivel  freático elevado y  tasas de 

sedimentación bajas. Los ejemplos de estas relaciones se describen a continuación. 

Los testigos sedimentarios  IN‐2,  IN‐16 e  IN‐4 del abanico deltaico del Lütschine 

presentan  elevadas  tasas  de  sedimentación  entre  2500  y  2000  años  cal.  BP.  Estas 

elevadas  tasas  se  atribuyen  a  la  existencia  de  un  paleocanal  del  Lütschine  en  las 

proximidades.  La  unidad  sedimentaria  que  compone  este  paleocanal  ha  sido 

identificada  en  la  base  de  la  trinchera  realizada  para  las  obras  de  construcción  del 

parque recreativo Mistery Park en Interlaken (Schulte et al., 2009a; Figura 3.14). Entre 

2000 y 1500 años cal. BP se verifica una disminución de las tasas como resultado de la 

migración del canal, aunque todavía persiste la existencia de un canal secundario más 

pequeño.  El  testigo  IN‐8,  al  este  del  perfil  IN‐2,  muestra  la  continuidad  de  esta 

migración, produciendo tasas de sedimentación elevadas a partir de los 1500 años cal. 
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BP  hasta  la  actualidad  y  horizontes  compuestos  predominantemente  por  gravas  y 

arenas gruesas y medianas. Este desvío del canal central del Lutschine hacia el este se 

encuentra  bien  identificado  en  el  mapa  morfológico  publicado  por  Schulte  et  al. 

(2009a).  Sus  cambios  han  sido  reconstruidos  por  medio  de  perfiles  litológicos 

transversales, cálculo de isócronas de la agradación de sedimentos, mapas históricos y 

fotografías aéreas. 

En el valle Hasli inferior las tasas de sedimentación más elevadas, observadas en 

el testigo AA‐6 (4 a 6 mm a‐1, Figura 6.3), se atribuyen a la cercanía de varios abanicos 

aluviales, situados aguas arriba de este testigo. La existencia de abanicos deltaicos con 

un  área mayor  de  2  Km2  ha  contribuido  al  confinamiento  del  curso  del  Aare.  Este 

fenómeno  es  principalmente  visible  aguas  arriba  de  este  testigo.  En  el  ápice  de  la 

llanura deltaica el Aare se encuentra confinado por los abanicos del Alpbach, Milibach 

y Rychenbach. El exceso del aporte sedimentario de estos tributarios, en relación con 

la  capacidad  de  transporte  del  río  Aare,  ha  contribuido  a  la  formación  de  una 

morfología  de  tipo  braided  con  predominancia  de  depósitos  de  gravas  y  arenas 

gruesas. Actualmente, con las obras hidráulicas de regularización del curso del Aare, no 

se  observa  este  tipo  de morfología  fluvial,  pero  hasta  inicios  del  siglo  XIX  el  tramo 

intermedio  del  valle  Hasli  inferior,  entre  las  localidades  de  Balm  y  Unterheid  se 

encontraba  un  canal  de  tipo  braided.  Esta  configuración  del  curso  del  Aare  se 

encuentra documentada de  forma bastante precisa en  cartografía histórica del  siglo 

XVIII  (Mirani,  1764).  También  ha  sido  posible  detectar  esta morfología mediante  el 

análisis  del  DTM  de  2m  de  resolución  y mediante  el  análisis  geomorfológico  en  el 

trabajo de campo (Figura 6.4). 

 

6.8 Elementos forzadores de la variabilidad sedimentaria 

El cálculo de  tasas de  sedimentación y volúmenes en  intervalos  temporales de 

500  años  contribuye  sobre  todo  a  la  comprensión  de  la  variabilidad de  la  dinámica 

sedimentaria, controlada por forzamientos externos, como el clima, el uso del suelo, la 

configuración hidrológica o el almacenamiento de sedimentos en sectores intermedios 

de  la  cuenca  (Erkens, 2009).  Los  resultados obtenidos para  las  llanuras deltaicas del 

Aare  y  del  Lütschine  indican  un  patrón  similar  de  los  procesos  de  agradación,  con 

tendencias  análogas  en  las  tasas  de  sedimentación.  La  comparación  de  las 
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paleosuperficies modelizadas (ver figuras 6.12 y 6.13) demuestra  la  importancia de  la 

agradación  fluvial, especialmente en el ápice de  las  llanuras deltaicas. La distribución 

temporal  de  los  volúmenes  (Figura  6.11) muestra  que  la  agradación  de  sedimentos 

disminuyó, en el  caso del Aare, o  se mantuvo prácticamente estable en el  caso del 

Lütschine. Esta evolución se produjo a pesar de  la ocupación  intensiva por parte del 

hombre y de cambios de usos del suelo significativos (Dapples et al., 2002; Schulte et 

al., 2009a), o  incluso de alteraciones antrópicas  introducidas en  los sistemas fluviales 

(obras de corrección hidráulica, presas), especialmente durante los últimos 500 años.  

Atendiendo  a  las  intervenciones  antrópicas  en  los  últimos  700  años  se  podría 

esperar un aumento de  la agradación en  los  fondos de valle del área de estudio; sin 

embargo, sólo se registra un ligero incremento en los últimos 500 años. Las causas más 

probables para  la  inexistencia de una  respuesta  significativa de  la agradación en  los 

fondos  de  valle  provienen  de  limitaciones metodológicas  del modelo  sedimentario 

aplicado. Por un  lado, el modelo utilizado  solo contempla  las  facies de  topset de  las 

llanuras deltaicas. Las restantes facies de foreset y bottomset no están  incluidas en el 

modelo  y  podrían  aportar  más  datos  para  entender  la  influencia  antrópica  en  la 

dinámica sedimentaria de las cuencas alpinas. Por otro lado, la elección de los lugares 

de  sondeo  se  ha  centrado  principalmente  en  depresiones  interdistributarias.  Esta 

estrategia  de  sondeo  se  justifica  por  el  interés  de  obtener  testigos  sedimentarios 

fluviales  altamente  resolutivos,  algo  que  sería  imposible  en  otros  ámbitos 

sedimentarios como canales o levées.   

Los resultados obtenidos en el presente estudio no posibilitan la identificación de 

la  influencia de episodios climáticos del Holoceno  tardío, como  la Pequeña Edad del 

Hielo, el Período Cálido Medieval, etc., en la agradación de sedimentos en las llanuras 

deltaicas. Esto se puede deber, por un lado, a que las variaciones de la agradación no 

son lo suficientemente significativas y por otro, a que la resolución temporal utilizada 

en el presente análisis (intervalos de 500 años) no permite la detección de eventos con 

una  variabilidad  climática  de  baja  frecuencia.  Además,  a  partir  de  los  estudios 

efectuados hasta el momento y de los conocimientos obtenidos a través del análisis de 

series  sedimentarias  resulta  difícil  atribuir  la  tendencia  de  agradación  observada 

(decrecimiento) a cambios con escalas temporales más amplias, como  la disminución 

de  la  insolación  en  el  Hemisferio  Norte  (orbitalmente  controlado,  de  acuerdo  con 
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Berger  y  Loutre,  1991)  o  cambios  en  las  tasas  de  levantamiento  tectónico 

(Champagnac  et  al.,  2009).  Sin  embargo,  el  análisis  factorial  aplicado  a  proxies 

geoquímicos de sedimentos de la llanura de inundación del delta del Lütschine (Schulte 

et al., 2009a) muestra una tendencia marcada por  la contribución de sedimentos con 

una mayor componente siliciclástica del macizo cristalino del Aare (que corresponde a 

la cabecera de  la cuenca, ver Figura 3.8) en periodos climáticos fríos. La contribución 

de  la erosión  glacial  y del  caudal  generado por  la  fusión de  la  cubierta nival puede 

interpretarse como uno de los factores que impulsan el aumento de la contribución de 

sedimentos  siliciclásticos  en  periodos  climáticos  fríos  (Schulte  et  al.,  2008).  Esta 

tendencia podrá ser responsable de una mayor agradación en estos periodos, aunque 

es necesario mejorar la resolución de los modelos sedimentarios en futuros trabajos. 

Una posible razón para la existencia de una variabilidad elevada en la agradación 

sedimentaria,  que  se  traduce  en  el  área  de  estudio  en  una  tendencia  generalizada 

hacia una disminución de  la  sedimentación, especialmente en  los últimos 1000 años 

(ver Figura 6.11), puede estar relacionada con una gestión relativamente eficiente de 

los recursos hídricos por parte de las poblaciones locales (Vischer, 1989; Schulte et al., 

2009 a,b). Por ejemplo, desde AD 1579  la población  local está  legalmente obligada a 

afiliarse a una cooperativa de gestión de los recursos hídricos (Schwellenkooperation). 

El desvío, canalización y regulación de los cauces puede haber afectado a la agradación 

fluvial  de  ambos  ríos,  contribuyendo  a  la  transferencia  de  la  mayor  parte  de  los 

sedimentos directamente hacia el lago Brienz (efecto bypass). La gestión de los cauces 

también ha contribuido a un aumento de  la velocidad del  flujo y de  la capacidad de 

transporte fluvial, acentuando la eficiencia de la transferencia de carga de fondo hacia 

el prodelta. Consecuentemente, los efectos del aumento de la erosión inducidos por el 

hombre o  controlados por el  clima  (el aumento de  temperatura actual produce una 

degradación de las áreas de permafrost, que contribuye a un aumento de los procesos 

de erosión  fluvial) pueden  limitarse a  las áreas distales del delta, concretamente a  la 

formación del prodelta y  la acumulación en el delta  subacuático  (facies de  foreset y 

bottomset  no  contempladas  en  este  estudio)  (Tanabe  et  al.,  2006;  Fontana  et  al., 

2008). 

Anselmetti  et  al.  (2007)  determinaron  las  tasas  de  sedimentación  en  el  lago 

Brienz y su distribución espacial para el período 1996‐2005. Sus resultados muestran 
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tasas de sedimentación en el  frente deltaico subacuático que varían entre 7,1 y 12,9 

mm  a‐1  en  el  delta  del  Aare  y  17,1  y  22,9 mm  a‐1  en  el  delta  del  Lütschine.  Si  se 

comparan estas tasas de sedimentación con las tasas de agradación medias anuales de 

los últimos 500 años  realizadas en  la presente  tesis  (Tabla 6.1),  se  concluye que  los 

frentes  deltaicos  en  el  lago  Brienz  tienen  siempre  tasas  de  sedimentación  muy 

elevadas en comparación con  las de  la  llanura deltaica. Además, se verifica que este 

tipo de  sedimentación  sigue  siendo más elevada, a pesar de  la existencia de presas 

hidroeléctricas en la cabecera de la cuenca del Aare (Anselmetti et al., 2007; Wüest et 

al., 2007). Anselmetti et al. (2007) indica también que la existencia de estas presas (la 

más antigua se remonta al año 1929)  justifica  los valores más bajos de transporte de 

sedimentos  por  parte  del  río Aare  (128  Kt  a‐1)  frente  al  río  Lütschine  (174  Kt  a‐1)  y 

certifica la eficiencia de las presas del Aare como trampa sedimentaria (232 Kt a‐1). 

Los  cambios  en  el  nivel  base  del  lago  Brienz  en  los  últimos  500  años  pueden 

haber  causado  el  ligero  aumento  de  los  sedimentos  almacenados  en  las  llanuras 

deltaicas  durante  este  periodo  (Figura  6.11),  a  pesar  de  que  los  volúmenes  no 

alcanzaron  los  niveles  de  acumulación  anteriores  a  1500  años  BP.  La  información 

obtenida a partir de documentos históricos relata  la construcción de una presa en  la 

salida del  lago de Brienz  (canal del Aare, cerca de  Interlaken, Figura 6.14) en el año 

1433,  causando  posteriormente  un  aumento  de  entre  1,5  y  2 m  del  nivel  del  lago 

(Vischer, 1989, 2003). Estas fluctuaciones pueden haber reducido la velocidad del flujo 

en  los  tramos  inferiores  de  los  ríos  Aare  y  Lütschine  y  consecuentemente  haber 

producido  un  aumento  de  los  procesos  de  agradación  en  su  tramo  final  (llanuras 

deltaicas). 

 
 
Figura 6.14 – Dibujo de inicios del siglo XIX que representa la presa del canal del Aare que 

conecta los lagos Brienz y Thun, junto a Interlaken. S. Birmann (1792‐1847). 
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Otros estudios similares demuestran una conexión entre  la actividad humana y 

los cambios en la acumulación de sedimentos (De Moor y Verstraeten, 2008; De Moor 

et al., 2008; Erkens, 2009; Notebaert et al., 2009). Todos estos estudios, realizados en 

las  llanuras  de  Europa  Central,  detectaron  un  aumento  considerable  de  la 

sedimentación durante el Holoceno tardío. Erkens (2009) elaboró una reconstrucción 

temporal  (con el uso de  time‐slices) de  la agradación sedimentaria del delta del Rin‐

Mosa  durante  los  últimos  20  ka.  Para  los  últimos  2500  años,  Erkens  demostró  una 

correspondencia  entre  una  disminución  de  las  tasas  de  incisión  y  el  aumento  de  la 

acumulación de sedimentos, así como su espesor y granulometría, en  las  llanuras de 

inundación  de  la  cuenca  inferior  del  Rin.  Su  explicación  de  esta  tendencia  se  basa 

fundamentalmente  en  los  cambios  de  uso  del  suelo,  asociada  principalmente  a  la 

deforestación, cuyo comienzo de forma más o menos  intensiva se remonta a  la Edad 

del Bronce (Friedmann, 2000; Dapples et al., 2002).  

A  pesar  de  que  las  cuencas  del  Aare  y  del  Lütschine  son  afluentes  del  Rin 

(pertenencen a  su cuenca  superior, ver Figura 3.2), no existe prácticamente ninguna 

conectividad  sedimentaria entre ellas, ya que  los  lagos Brienz y Thun  son  sumideros 

sedimentarios muy  eficientes  (Hoffmann,  2006).  Por  esta  razón,  la  relación  entre  la 

acumulación de sedimentos entre el área de estudio y la cuenca inferior del Rin es muy 

difícil de establecer. 

Según el modelo de denudación y sedimentación elaborado por Hinderer (2001), 

la transferencia de sedimentos source‐to‐sink en las cuencas alpinas es muy eficiente: 

la mayoría de  la  sedimentación  tiene  lugar en  los  tramos  intermedios  (por ejemplo, 

valle de Lauterbrunnen) e inferiores (por ejemplo, delta del Lütschine o valle Hasli) de 

los valles principales. Schrott et al. (2003) y Sass y Krautblatter (2007) en sus trabajos 

en  cuencas de  los Alpes Bávaros han demostrado  la  importancia de  la  acumulación 

aluvial  y  de  los  depósitos  de  vertiente  en  tributarios  localizados  en  los  tramos 

superiores de sus cuencas. Sin embargo,  la eficacia sedimentaria de estas  formas de 

acumulación  no  excluye  la  existencia  de  conectividad  y  de  un  flujo  permanente  de 

sedimentos entre las cabeceras y los tramos inferiores del sistema fluvial, tal como se 

ve reflejado de manera  inequívoca en el caso de  los eventos de flujos de derrubios e 

inundaciones del Spreitlaui y Rotlaui (ambos situados en  la cuenca superior del Aare) 

ocurridos en  los  años  2005,  2009, 2010  y 2011  (Hahlen, 2010; Huggel  et al., 2012). 
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Hahlen (2010) refiere que después de un flujo de derrubios del Spreitlaui de cerca de 

100000 m3 ocurrido el 12 de agosto de 2010, se observó que aproximadamente 20000 

m3  del  total  de  los  sedimentos  de  este  evento  habían  sido  transportados  a  una 

distancia de 7 kilómetros aguas abajo del río Aare (hasta Innertkirchen) en cuestión de 

horas, a pesar de la ausencia de avenidas en este periodo.  

 

6.9 Aportes laterales 

La  influencia  de  factores  externos  en  las  tasas  de  sedimentación  y  en  la 

morfología  fluvial  del  valle  Hasli  se  puede  constatar  con  la  ocurrencia  de 

deslizamientos y caída de bloques de las laderas del valle. El deslizamiento de Bitschi, 

localizado a 3 km de la desembocadura del río (ver Figura 6.4) es un buen ejemplo de 

cambios de la dinámica fluvial debido a factores externos. El deslizamiento se remonta 

a  la  Edad  del  Hierro  en  el  periodo  Prerromano  (Schulte,  comunicación  oral)  y  se 

caracteriza como un deslizamiento masivo, con bloques de más de 10 m3 de volumen, 

que  ha  confinado  la  llanura  de  inundación  del  Aare,  pasando  de  aproximadamente 

1100 metros  a  solo  515 metros.  Este  confinamiento de  la  llanura de  inundación ha 

provocado una disminución de las tasas de sedimentación (de 1,9 a 2,5 mm a‐1; Figura 

6.3) en el testigo AA‐12, situado justo en el sector del estrechamiento de la llanura de 

inundación.  

Un  segundo  ejemplo  de  modificaciones  de  la  morfología  de  la  llanura  de 

inundación del valle Hasli y su dinámica fluvial a causa de procesos gravitatorios de las 

vertientes  del  valle  viene  dado  por  el  deslizamiento  de  Balm,  ocurrido  en AD  1650 

(Neiger,  1978; Würgler,  1979).  Este  deslizamiento,  con  un  volumen  total  estimado 

entre 1 y 2 millones de m3 (Gander, 2007), ha tenido consecuencias catastróficas para 

el pueblo de Balm, enterrando por completo todo el núcleo urbano. El deslizamiento 

contribuyó además al  confinamiento del  río Aare, empujándolo hacia el abanico del 

Alpbach  (Figura  6.15).  Gander  (2007)  ha  calculado,  a  partir  del  cuerpo  del 

deslizamiento  (Figura  6.16),  cerca  del  límite  de  la  vertiente  sur,  una  tasa  de 

sedimentación fluvial de 1,9 mm a‐1 para los últimos 4700 años (las dataciones se han 

obtenido de restos de madera recuperados de horizontes de arenas y gravas fluviales 

anteriores al deslizamiento y se ha tenido en cuenta la superficie original del fondo de 

valle). Las tasas de sedimentación posteriores al deslizamiento llegan hasta los 10 mm 
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a‐1  en  los  últimos  600  años,  en  áreas  aguas  arriba  del  deslizamiento.  Los  datos  del 

testigo  AA‐7,  situado  a  200 m  aguas  abajo  del  área  afectada  (se  han  identificado 

depósitos del deslizamiento  a 160  cm de profundidad,  Figura 6.17)  indican  tasas de 

sedimentación  de  2,4  mm  a‐1  desde  AD  1650  hasta  el  presente,  mostrando  la 

variabilidad  local  de  las  tasas  de  sedimentación  en  función  en  su  configuración 

topográfica y el contexto geomorfológico.  

 

 
Figura 6.15 ‐ Localización del deslizamiento de Balm en el valle Hasli. 

 

Los ejemplos de  los deslizamientos de Bitschi y de Balm ponen de manifiesto  la 

interacción  entre  el  aporte  lateral  de  las  laderas  y  la  posterior  respuesta  de  la 

agradación fluvial. Esta agradación se observa claramente en las áreas más distales del 

deslizamiento  de  Bitschi,  que  han  sido,  en  su  gran  mayoría,  enterradas  por  la 

agradación  aluvial,  con  la  presencia  de  estructuras  de  canales  secundarios  del Aare 

visibles  entre  los megabloques  (ver  Figura  6.4).  La morfología  del  deslizamiento  de 

Balm, mucho más más joven que el de Bitschi, sigue estando mejor conservada en un 

nivel topográfico más elevado.  

 



196 
 

 
Figura 6.16 ‐ El deslizamiento de Balm y localización de los testigos sedimentarios utilizados para el 

análisis cronoestratigráfico. 
 

 

 

Figura  6.17  ‐  Cronoestratigrafía  de  los materiales  del  deslizamiento  de  Balm,  obtenida  en  testigos 
sedimentarios cercanos al deslizamiento (ver Figura 6.21). Cronoestratigrafía de los sondeos 1, 3 ,5, 6 y 7 
por Gander (2007). 

 

6.10 Incertidumbres y errores de los modelos de agradación 

El  conocimiento  de  las  incertidumbres  y  fuentes  de  error  de  las  estimaciones 

realizadas  en  este  capítulo  es  crucial  para  una  evaluación  de  la  precisión  de  los 

volúmenes de acumulación calculados y para establecer una definición de  los  límites 

metodológicos de  la modelización de  la agradación en  llanuras deltaicas. Aunque es 

posible  definir  las  principales  fuentes  de  error  de  los  modelos,  es  prácticamente 

imposible  cuantificar  directamente  su  exactitud,  ya  que  no  todos  los  errores  son 
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fácilmente cuantificables. Los resultados obtenidos dependen por un  lado del análisis 

morfométrico  de  las  vertientes  del  valle  Hasli,  y  por  otro,  de  la  interpretación 

litoestratigráfica  y  cronológica  de  testigos  sedimentarios.  Las  principales 

incertidumbres y errores se describen a continuación. 

Los  resultados  de  la  modelización  de  sedimentos  acumulados  durante  el 

Holoceno  (apartado 6.2) dependen de  la  adecuación de  la ecuación polinómica  a  la 

curvatura  real  de  las  paredes  del  valle.  Este método  puede  llevar  a  errores  en  la 

estimación de  la profundidad de  la  roca madre, ya que  si  la ecuación polinómica de 

segundo  orden  no  obtiene  una  correlación  significativa  con  las  paredes  del  valle 

(> 0,7),  se  utilizan  ecuaciones  de  orden  superior.  La  adecuación  de  una  parábola 

polinómica  de  orden  superior  a  2  puede  llevar  a  una  sobreestimación  de  las 

profundidades de la roca madre (Harbor y Wheeler, 1992; Schrot et al., 2003). Otra de 

las incertidumbres consiste en la desestimación de los aportes laterales de las laderas y 

de  tributarios del  valle principal.  El desconocimiento de  la proporción  real de  estos 

depósitos  imposibilita  una  correcta modelización  de  las  paredes  del  valle  y  puede 

llevar a errores en los volúmenes de los sedimentos acumulados. 

La  modelización  de  la  agradación  en  las  llanuras  deltaicas  del  Aare  y  del 

Lütschine en  intervalos temporales de 500 años se basa principalmente en el análisis 

litoestratigráfico de testigos sedimentarios y en  la datación 14C de horizontes y restos 

orgánicos.  Uno  de  los  problemas  de  esta  modelización  responde  a  la  densidad  y 

distribución de puntos de control (testigos sedimentarios). En ambas llanuras deltaicas 

se observa una distribución desigual de los testigos, lo que significa que los cálculos de 

volumen pueden  incluir errores  importantes y son especialmente significativos en  los 

márgenes de las llanuras. En el caso del delta del Lütschine, la estrategia de sondeo se 

ha definido principalmente según  los siguientes criterios: 1) el establecimiento de un 

transecto longitudinal y otro transversal, 2) la existencia de diferentes facies litológicas 

con intercalaciones de capas ricas en materia orgánica para su posterior datación; y 3) 

la accesibilidad del lugar de sondeo (tipo de propiedad, infraestructuras, existencia de 

tuberías  de  abastecimiento  subterráneas,  etc.).  En  el  caso  del  Aare,  la  estrategia 

consistió en obtener testigos sedimentarios a lo largo del valle, con especial incidencia 

en  el  sector  distal  de  la  llanura  deltaica,  especialmente  en  depresiones 

interdistributarias, donde la resolución cronoestratigráfica es más elevada. 
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Los márgenes  de  error  debidos  a  la  distribución  y  densidad  de  los  puntos  de 

control son más elevados en la llanura deltaica del Aare, debido a la baja densidad de 

puntos. Este problema es particularmente evidente en el extremo oriental de la llanura 

deltaica del Aare, donde se dispone de pocos testigos sedimentarios. En estas áreas el 

error del modelo puede ser superior al 50%, puesto que se basa en la extrapolación de 

las  tendencias  observadas  en  los  testigos  sedimentarios más  cercanos.  Además,  la 

existencia de varios abanicos aluviales en este sector del valle dificulta la modelización, 

ya que se desconoce su contribución real a  la agradación de  la  llanura deltaica. En el 

capítulo  7  se  realiza  una  estimación  del  aporte  de  estos  tributarios,  basada  en 

características físicas y usos del suelo actuales. Se pretende mejorar la precisión de las 

modelizaciones de agradación en  futuros trabajos a través del  incremento de puntos 

de  control,  en  los  que  se  incluyen  testigos  sedimentarios,  transectos  completos  y 

análisis del subsuelo mediante georadar (GPR). 

La  existencia  de  pocos  registros  sedimentarios,  en  comparación  con  otros 

estudios  del  mismo  carácter  (Houben,  2006;  Erkens,  2009),  es  el  resultado  de  la 

estrategia general del proyecto que se ha centrado predominantemente en el análisis 

sedimentológico  y  paleoambiental  de  alta  precisión  (p.e.  análisis  de más  de  1000 

muestras en  cada  testigo).  La  inexistencia de bases de datos  cronoestratigráficos de 

otros proyectos de  investigación o de  los Servicios Geológicos cantonales  imposibilita 

el incremento de la precisión de los modelos. 

Otra de  las  incertidumbres del modelo corresponde a  la resolución temporal de 

los  depósitos  deltaicos.  La  precisión  del  modelo  geocronológico  varía 

significativamente de acuerdo a la existencia y las características del material datable. 

En  algunos  testigos  sedimentarios,  la  cronoestratigrafía  y  los  proxies 

cronoestratigráficos son excelentes y se dispone de varios puntos de control (p.e. IN‐2; 

IN‐16  y  AA‐5).  Sin  embargo,  en  algunos  testigos,  el  bajo  número  de  dataciones  de 

radiocarbono obliga a  la  interpolación y extrapolación de  las edades 14C. Esto genera 

errores que  influyen a su vez en el modelo de acumulación de sedimentos. Además, 

hay que tener en consideración que los procesos de compactación son importantes en 

ambientes deltaicos  y  también  añaden errores de  cálculo  al modelo. A pesar de  las 

incertidumbres  de  los modelos  lineales  de  interpolación  de  edades  vs.  profundidad 

(Telford et al., 2004), se cree que el uso del método de interpolación lineal se ajusta de 



199 
 

forma general a  la  realidad. Esto se  refleja por ejemplo en el elevado coeficiente de 

correlación de  los modelos  geocronológicos  lineales de  algunos  testigos: AA‐5,  IN‐8, 

IN‐40 (r2 > 0,95). Los coeficientes de correlación son menores en lugares de superficies 

muy estables (p.e. IN‐30, AA‐1), donde han ocurrido fases de erosión (hiatos) y donde 

existe  un  aumento  de  las  fases  de  agradación  (levées). De  forma  general  se  puede 

afirmar  que  los  errores  debidos  a  la  interpolación  lineal  de  las  edades  son 

despreciables en comparación con otras fuentes de error.  

A  pesar  de  estas  incertidumbres  geocronológicas,  es  importante  destacar  que 

después  de  una  década  de  investigación  en  el  área  de  estudio  por  parte  del  grupo 

Fluvalps, se ha podido adquirir una experiencia  importante en materia de muestreo, 

selección  de material  para  datar  e  interpretación  de  los  resultados  obtenidos.  Los 

márgenes de error estimados en la cronología (error de las dataciones 14C más error de 

las edades calibradas) no constituyen una fuente importante de incertidumbre para el 

modelo de sedimentación con intervalos temporales de 500 años. Igualmente, se han 

empleado otras técnicas de datación para la calibración de las series temporales, como 

los  métodos  de  OSL  y  210Pb,  la  consulta  de  documentos  históricos,  análisis  de 

artefactos  arqueológicos  y  la  correlación  con  proxies  paleoclimáticos  de  alta 

resolución. 

El  modelo  también  se  puede  ver  afectado  por  inconsistencias  en  la 

reconstrucción de las paleosuperficies (figuras 6.9 y 6.10) debido a que la distribución 

de  las  isócronas  entre  los  diferentes  testigos  asume  una  continuidad  lateral  de  los 

ambientes  sedimentarios. A  pesar de  que  se han  observado  en  algunas  áreas  de  la 

llanura  deltaica  horizontes  de  turba  y  unidades  sedimentarias  orgánicas  con  una 

continuidad lateral de centenares de metros (Schulte et al., 2009a), se deberá tener en 

cuenta que las llanuras deltaicas son sistemas muy dinámicos y pueden existir cambios 

laterales  significativos en  la arquitectura  sedimentaria de  los paleocanales y cuencas 

interdistributarias que el modelo actual no contempla. 

Teniendo  en  cuenta  todas  las  incertidumbres mencionadas  anteriormente,  los 

resultados  de  las  modelizaciones  de  este  trabajo  deberán  ser  considerados  como 

estimaciones  aproximadas,  con  un  margen  de  error  cualitativo  en  al  35%  para  la 

llanura deltaica del Aare y al 30% para el caso del Lütschine. El cálculo de los errores de 

modelización de volúmenes en  intervalos temporales de 500 años se ha determinado 
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según  los márgenes de error estándar obtenidos a partir del método geoestadístico 

ordinay kriging, utilizado para  cada  intervalo  temporal  (ver márgenes de error en  la 

Figura  6.11).  El  error  del  kriging  se  calcula mediante  el método  estadístico  de  los 

mínimos cuadrados generalizados, basados en el  teorema de Gauss‐Markov  (Chiles y 

Delfiner, 2012). 
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7.1 Modelización de la erosión en pequeñas cuencas tributarias 

El  análisis  de  la  dinámica  sedimentaria  de  los  principales  tributarios  de  las 

llanuras deltaicas del Aare  (valle Hasli  inferior)  y  el  Lütschine  (ver  figuras  7.1  y  7.2)  

proporciona  información  sobre  los aportes  laterales y  su  importancia en el volumen 

total  de  sedimentos  acumulados  por  los  ríos  Aare  y  Lütschine.  En  este  capítulo  se 

expone  un  primer  avance metodológico  hacia  una modelización  de  la  erosión  y  el 

transporte/exportación de  sedimentos en estas cuencas  tributarias. La dimensión de 

las cuencas de drenaje estudiadas varía entre 4,7 y 2216,2 ha. 

 El estudio de  la erosión del suelo y el transporte fluvial se ha realizado a partir 

del modelo  de  erosión  de  suelos RUSLE  y  del modelo  de  transporte de  sedimentos 

WaTEM/SEDEM,  desarrollado  por  el  Grupo  de  Investigación  de  Geografía  Física  y 

Regional de  la Universidad Católica de Lovaina  (Van Oost et al., 2000; Verstraeten et 

al.,  2002).  Ambos  modelos  han  sido  testados  y  validados  para  áreas  agrícolas  de 

Centroeuropa (Bork y Hensel, 1988; Van Rompaey et al., 2001; Deumlich et al., 2006; 

Brandhuber, 2010; Volk et al., 2010) y su aplicación en el presente trabajo se justifica 

por la falta de modelos desarrollados específicamente para relieves de alta montaña.   

Ambos modelos se basan en  las características  físicas de  la cuenca  (topografía, 

geología  y  tipos  de  suelos)  y  también  en  los  usos  del  suelo  actuales  (ver  apartado 

4.11.3  para  una  descripción  del modelo).  Las  variables  consideradas  en  el modelo 

RUSLE  incluyen:  un  índice  de  erosión  hídrica  (R)  basado  en  la  precipitación media 

anual; un coeficiente de erosión del suelo  (K) que depende de  la textura, estructura, 

permeabilidad y cantidad de materia orgánica en el suelo;  la topografía de  la cuenca 

(LS), basada en un modelo digital del terreno de 2 m de resolución; y los usos del suelo 

(C), que han sido obtenidos a partir de  la clasificación supervisada de una  imagen de 

satélite Landsat 7 del 27/08/2001.  

El  factor  de  cobertura  del  suelo  (C)  ha  permitido  el  análisis  de  la 

representatividad  de  cada  una  de  las  clases  de  usos  del  suelo  en  las  cuencas 

tributarias. La distribución en porcentaje de cada clase y  la respectiva distribución en 

las cuencas del valle Hasli y las del Lütschine se detallan en la Figura 7.3. Los resultados 

manifiestan que en la mayoría de la superficie de las cuencas de los tributarios domina 

el uso forestal y de pastizal. La importancia de las áreas de bosque en la estabilización 

y protección del suelo contribuye a la disminución de la erosión de sedimentos en los 
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modelos  realizados. Las áreas  rocosas sin vegetación constituyen  la clase de usos de 

suelo con mayor susceptibilidad a  la erosión superficial. Sin embargo, su distribución 

en  las  cuencas  tributarias es  limitada,  con  cerca del 12% en  los  tributarios del  valle 

Hasli y aproximadamente el 17% en los tributarios del río Lütschine. 

Destaca también la importancia de las áreas de glaciares y neveros permanentes, 

principalmente en los tributarios del valle Hasli (Figura 7.3). El torrente Rychenbach es 

el que tiene la mayor área glaciada, cerca del 15% del total de la cuenca. La existencia 

de estas áreas  conlleva una de  las  limitaciones del modelo utilizado,  ya que  les  son 

atribuidos los mismos coeficientes de erosión que a las áreas rocosas sin vegetación, a 

pesar  de  que  algunos  estudios  sobre  tasas  de  erosión  glaciar  indiquen  la  eficacia 

erosiva de estos procesos (Hallet et al., 1996; Anselmetti et al., 2007). 

El porcentaje del área ocupada por asentamientos humanos es más  importante 

en  los  tributarios  del  valle  Hasli  (1,7%),  en  comparación  con  los  del  Lütschine.  La 

densidad de esta ocupación es mayor en  las cuencas tributarias de  la vertiente norte 

del valle Hasli, principalmente en los pueblos de Brienzwiler, Brünigen y Hasliberg.  

El coeficiente de erosión del suelo (K) se relaciona con la susceptibilidad del suelo 

a la erosión. Los cálculos se han basado en las características de los principales tipos de 

suelos de  las cuencas en estudio  (ver Tabla 4.2). Se observa que en más del 50% del 

área  de  las  cuencas  de  estudio  el  tipo  de  suelo  predominante  es  la  rendzina, 

correspondiendo  en  su  totalidad  a  áreas  donde  la  roca madre  es  de  componente 

carbonatada.  Se  trata  de  un  tipo  de  suelo  con  una  susceptibilidad moderada  a  la 

erosión (considerado por el modelo), a pesar de la abundancia de fragmentos rocosos. 

En  las  crestas  y  a  altitudes  más  elevadas  predominan  las  formaciones  con 

multitud de  fragmentos  rocosos. Estas  formaciones pueden  llevar a  subestimaciones 

en  la modelización  de  la  erosión  de  sedimentos,  ya  que  se  caracterizan  por  tener 

valores muy bajos del coeficiente K. La  limitación principal del modelo RUSLE se basa 

en que las estimaciones solo contemplan la componente de erosión hídrica y no tienen 

en cuenta  los procesos de transporte gravitatorios, con  importancia elevada en áreas 

de alta pendiente. De  igual forma,  la existencia de nieves permanentes y glaciares en 

las cumbres de algunos tributarios  limita  las estimaciones del modelo, puesto que se 

consideran áreas rocosas sin vegetación. El modelo no contempla ni la erosión glaciar 

de la roca madre ni los flujos fluviogravitatorios producidos por el deshielo.  
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Figura 7.1 – Abanicos aluviales de la llanura deltaica del río Lütschine y sus respectivas

cuencas de drenaje (límite en rojo). El límite en negro representa la llanura deltaica

del río Lütschine. Landsat mosaic © ESA / Eurimage / swisstopo, NPOC.

Figura 7.2 – Abanicos aluviales de la llanura deltaica del río Aare y sus respectivas

cuencas de drenaje (límite en rojo). El límite en negro representa la llanura deltaica

del río Aare. Landsat mosaic © ESA / Eurimage / swisstopo, NPOC.
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Figura 7.3 – Distribución de los principales usos del suelo de las cuencas tributarias de las llanuras 

deltaicas del Aare y del Lütschine (en %).  
 

 

7.2 Cuantificación de la erosión y el transporte fluvial 

En este apartado se exponen los resultados obtenidos con respecto a la erosión 

potencial del suelo, obtenidos a partir del modelo RUSLE y los resultados de transporte 

fluvial  hacia  la  desembocadura  de  las  cuencas  tributarias  (sedimentos  exportados), 

estimados por el Modelo WaTEM/SEDEM. 

 

7.2.1 El modelo RUSLE 

Los  resultados del modelo RUSLE  consisten en una modelización de  la  tasa de 

erosión  en  ton  a‐1  para  cada  una  de  las  cuencas  tributarias.  Las  figuras  7.4  y  7.5 

muestran  los  resultados  obtenidos  en  los  tributarios  del  Aare  y  del  Lütschine.  Su 

análisis  determina  una  relación  proporcional  entre  el  tamaño  de  la  subcuenca  y  la 

cantidad de  sedimentos erosionados.  También  se  identifica una  relación  importante 

con los usos del suelo de cada cuenca. Esta relación se refleja principalmente entre las 

áreas forestales, con valores de erosión potencial entre 7 y 45 t ha‐1 a‐1 y las áreas no 

forestales, como por ejemplo áreas de suelo desnudo, con valores de erosión potencial 

superiores a 200 t ha‐1 a‐1. 

El valor medio de erosión del suelo estimado para los tributarios del valle Hasli es 

de  6,7  t  ha‐1  a‐1,  mientras  que  para  los  tributarios  del  río  Lütschine  el  valor  es 

prácticamente el doble: 12 t ha‐1 a‐1 de promedio de  las cinco subcuencas analizadas. 
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Los promedios de erosión más elevados se encuentran en  las cuencas del Lammbach 

(Hasli) y del Houetabach (Lütschine), con 31,7 y 25,8 t ha‐1 a‐1 respectivamente. 

Las tasas de erosión obtenidas en la cuenca del Lammbach, del valle Hasli, varían 

entre  12  y  453,2  t  ha‐1  (Figura  7.6).  En  el  tributario  Houetabach,  de  la  cuenca  del 

Lütschine,  las  tasas  varían  entre  10  y  341,8  t  h‐1  (Figura  7.7).  El  análisis  de  la 

distribución espacial de las tasas de erosión en estas dos cuencas permite observar una 

influencia  importante  de  la  pendiente  y  la  cubierta  vegetal.  Destacan  los  elevados 

valores obtenidos a  lo  largo de  los canales. Las mayores tasas de erosión se observan 

en vertientes de elevada pendiente, donde la cubierta vegetal es escasa o inexistente y 

en zonas afectadas por deslizamientos u otros tipos de movimientos gravitatorios de 

vertiente. En estas áreas  los valores de erosión observados  se  sitúan por encima de 

300  t a‐1. Los valores más bajos  se producen en áreas de poca pendiente y con una 

cubierta boscosa densa. 

 

7.2.2 El modelo WaTEM/SEDEM 

Aparte  de  las  estimaciones  de  la  tasa  de  erosión  del  suelo,  también  se  han 

realizado  modelizaciones  de  la  cantidad  de  sedimentos  exportados  por  cada 

subcuenca.  Estos  cálculos  se  han  basado  en  el  algoritmo  desarrollado  por  Van 

Rompaey et al. (2001) en su modulo WaTEM/SEDEM, que estima  la cantidad máxima 

de sedimentos que puede pasar por un píxel (TC: Transport capacity), asumiendo que 

el  TC  es  proporcional  al  volumen  potencial  de  erosión  en  un  canal  o  gully.  Los 

resultados indican que los tributarios del valle Hasli exportan un total de 32892 t a‐1 de 

sedimentos  y  los  tributarios de  la  llanura deltaica del  Lütschine aportan un  total de 

7803 t a‐1.  
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Figura 7.4 – Cantidad anual de sedimentos erosionados en los principales tributarios

de la llanura deltaica del río Lütschine. Los valores entre paréntesis representan la

relación de la erosión potencial con el área de la cuenca.

Figura 7.5 – Cantidad anual de sedimentos erosionados en los principales tributarios

de la llanura deltaica del río Aare (valle Hasli inferior). Los valores entre paréntesis

representan la relación de la erosión potencial con el área de la cuenca.
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Figura 7.6 – Distribución de  la erosión del suelo  (ton/ha) en  la cuenca del Lammbach  (tributario de  la 
llanura deltaica del río Aare, valle Hasli inferior). Landsat mosaic © ESA / Eurimage / swisstopo, NPOC. 
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Figura 7.7 – Distribución de la erosión del suelo (ton/ha) en la cuenca del Houetabach (tributario de la 
llanura deltaica del río Lütschine). Landsat mosaic © ESA / Eurimage / swisstopo, NPOC. 

 

212



213 
 

Las  diferencias  de  magnitud  de  los  sedimentos  exportados  en  las  diferentes 

cuencas son bastante  importantes y presentan en general una relación directa con  la 

dimensión de  la cuenca (Tabla 7.1). Sin embargo,  factores como el perfil  longitudinal 

del curso de agua principal y la existencia de llanuras aluviales pueden incrementar la 

deposición  o  retención  temporal  de  sedimentos  en  tramos  intermedios  de  estos 

tributarios  (intermediate storage). Estas variables no se encuentran contempladas en 

el  modelo  y  constituyen  una  de  sus  limitaciones  principales,  ya  que  es  imposible 

estimar la importancia de la retención de sedimentos en las llanuras aluviales o en los 

tramos  intermedios de  la cuenca. Un ejemplo de  la  importancia de estos  factores se 

puede  observar  en  la  cuenca  del  Rychenbach.  Se  trata  del  tributario  del  valle Hasli 

inferior con  la mayor área de drenaje  (52,2 km2)  ,y según el modelo RUSLE, con una 

erosión total de sedimentos de 55.082 t a‐1. El total de sedimentos exportados por esta 

cuenca es de 19.806 t a‐1 (la estimación más elevada entre los tributarios estudiados). 

Sin embargo, las dimensiones del abanico aluvial formado en la desembocadura de la 

cuenca  no  reflejan  la  magnitud  de  estas  estimaciones.  La  comparación  con  otras 

cuencas vecinas, como por ejemplo la cuenca del Alpbach/Milibach, permite observar 

el desarrollo de un abanico aluvial de mayores dimensiones, pese a ser el tamaño de la 

cuenca muy  inferior  (ver  Figura  7.2)  y  ser  la  cantidad  de  sedimentos  exportada  de 

4.978  t a‐1, cuatro veces menos que  la estimada en  la cuenca del Rychenbach. Estas 

diferencias no pueden ser explicadas por la erosión y el transporte de sedimentos por 

parte  del  río Aare,  dado  que  el  abanico  con mayor  agradación  desplazaría  el  curso 

fluvial  del  Aare  hacia  la  otra  margen  del  valle.  La  diferencia  de  magnitud  de  las 

estimaciones  entre  cuencas  y  la  discrepancia  con  la  realidad  del  modelado 

geomorfológico  pone  en  evidencia  los  problemas  metodológicos  de  los  modelos 

realizados. La evaluación de estos problemas se realiza en el apartado 7.3. 

La otra variable que podría explicar las diferencias encontradas en la cantidad de 

sedimentos exportados es  la cantidad de sedimentos acumulada en  llanuras aluviales 

de  los  tramos  intermedios de  las  cuencas  tributarias. Analizando  las modelizaciones 

para  la cuenca del Rychenbach (Tabla 7.1), se calcula que 35.276 t a‐1 de sedimentos 

erosionados quedan depositados en los tramos intermedios de la cuenca y no llegan a 

ser transportados hacia la desembocadura en la llanura deltaica del Aare. En este caso, 

una de las explicaciones de la elevada cantidad de sedimentos depositados (la más alta 
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de todas  las cuencas estudiadas) se podría deber en parte a diferencias en el trazado 

longitudinal del Rychenbach. La pendiente media de su  tramo  intermedio es baja,  lo 

que  favorece  la  sedimentación.  Este  hecho  es  atestiguado  por  la  existencia  de  una 

llanura aluvial de aproximadamente 1 km de  longitud en el tramo  intermedio de este 

tributario  (ver  Figura  7.2).  Además  de  la  influencia  de  la  topografía,  el modelo  de 

transporte de sedimentos también está influido por la cubierta vegetal, observándose 

una  relación  inversamente proporcional entre  cubierta  vegetal  y erosión  superficial, 

con valores de erosión potencial inferiores a 45 t ha‐1 a‐1 en áreas forestales. La cuenca 

del Ürbachtal, un tributario del Aare aguas arriba de la llanura deltaica, situado a SO de 

Innertkirchen  (Figura 3.5),  también se caracteriza por  la  formación de un abanico de 

pequeñas  dimensiones,  debido  por  un  lado  a  la  importancia  de  la  deposición  en 

tramos intermedios y a la agradación del río Aare que sepulta los reducidos aportes del 

Ürbachtal. 

 

Tabla 7.1. Resultados de las modelizaciones de erosión y transporte de sedimentos en los principales 
tributarios de las llanuras deltaicas del Aare y del Lütschine.  
 

Basin  Area 
(km2) 

Total 
 potential 

erosion (t a‐1) 

Potential 
erosion 

 (t ha‐1 a‐1) 

Total 
sediment 

export (t a‐1) 

Sediment 
export 

(t ha‐1 a‐1) 
Dorfbach  1,5  1441  9,3  734  4,7 

Grossbach  2,7  1407  5,1  255  0,9 

Hüsenbach  7,2  6039  8,3  872  1,2 

Alpbach/Milibach  17,5  18191  10,4  4978  2,8 

Oltschibach  9,9  10424  10,5  1853  1,9 

Wandelbach  6,1  5795  9,5  954  1,6 

Rychenbach  52,2  55082  10,5  19806  3,8 

Geissholzlouwenen 3,7  1849  5,0  828  2,2 

Lammbach  2,2  7122  31,7  1221  5,4 

Saxetbach  22,2  34295  15,5  5924  2,7 

Houetabach  2,8  7347  25,8  4029  14,2 
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Teniendo en cuenta la cantidad total de sedimentos exportados, se ha calculado 

la  importancia  de  los  aportes  sedimentarios  de  estos  tributarios  al  total  de  la 

sedimentación  de  la  llanura  deltaica.  Para  eso  se  han  comparado  los  resultados 

obtenidos entre el modelo RUSLE/WaTEM‐SEDEM con  los volúmenes modelizados en 

el  capítulo  6.  Ambos  resultados  han  sido  obtenidos  con  métodos  distintos:  los 

volúmenes  estimados  en  el  capítulo  6  se  basan  en  testigos  sedimentarios  y  las 

modelizaciones  del  presente  capitulo  se  basan  en  variables  geoespaciales.  Sin 

embargo,  su  comparación  es  útil  para  averiguar  la  importancia  del  aporte  de  los 

tributarios y la validez de los resultados de los modelos RUSLE/WaTEM‐SEDEM. 

Se multiplican los volúmenes de agradación de los últimos 1000 años, estimados 

en el  capítulo 6, por una densidad de 1,5 g/cm3  (Eberli, 1984).  Los volúmenes de  la 

agradación en las llanuras deltaicas son de 45,7 x 106 m3 ka‐1 para el Aare y 14,7 x 106 

m3 ka‐1 para el Lütschine. Se calcula una masa de sedimentos acumulados en la llanura 

deltaica del Aare de 68.550.000 t ka‐1 y de 22.050.000 t ka‐1 para la llanura deltaica del 

Lütschine. Dividendo estos valores por 1000 años tenemos una agradación de 68.550 t 

a‐1 para  la  llanura deltaica del Aare y 22.050 t a‐1. Este cálculo se basa en  la premisa 

poco realista de que las variables físicas y de usos del suelo no han cambiado durante 

este periodo, si bien se asume este error a efectos de comparación de resultados. La 

cantidad total de sedimentos exportados por  los tributarios de  la  llanura deltaica del  

Aare ha sido de 32892 t a‐ y de 7803 t a‐1 para los principales tributarios del Lütschine. 

La comparación de las dos estimaciones indica que en el caso del valle Hasli el aporte 

de los tributarios equivale prácticamente a la mitad de los sedimentos acumulados en 

la llanura deltaica, mientras que en el caso del Lütschine la proporción baja a cerca del 

35% de  la cantidad de  sedimentos acumulados. La magnitud de esta  relación puede 

por  un  lado  ser  un  indicador  de  la  importancia  del  aporte  sedimentario  de  estos 

tributarios,  especialmente  en  el  caso  del  valle Hasli  inferior;  y  por  otro  lado  puede 

reflejar la importancia del sediment storage en el tramo intermedio del río Aare, como 

el verificado en cuencas de los Alpes Bávaros (Schrott et al., 2002, 2003). 

Mediante la integración de las modelizaciones realizadas en este trabajo con los 

resultados  de  los  flujos  de  sedimentos  calculados  por  Anselmetti  et  al.  (2007)  se 

pretende dar una  visión  general de  la  agradación  actual  en  la  cuenca del Aare.  Los 

valores  de  los  flujos  sedimentarios  que  se  presentan  a  continuación  deben  ser 
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considerados como aproximaciones preliminares, ya que los márgenes de error de las 

modelizaciones realizadas pueden ser elevados (ver apartados 6.10 y 7.3).  

La modelización del  volumen de  sedimentos  acumulados en  la  llanura deltaica 

del Aare para los últimos 1000 años permite estimar una acumulación media de 68,5 kt 

a‐1. Los modelos de erosión y transporte realizados para  los tributarios del valle Hasli 

indican un aporte  sedimentario del orden de 32,9 kt a‐1. Este valor no  representa  la 

totalidad  de  los  sedimentos  producidos  por  los  tributarios,  puesto  que  sólo  se 

contempla el transporte fluvial de sedimentos. Analizando las estimaciones realizadas 

por Anselmetti et al. (2007) se puede observar que una gran cantidad de sedimentos 

procedente  de  la  cabecera  de  la  cuenca  del  Aare  se  queda  atrapada  en  las  presas 

hidroeléctricas  de  Grimsel  (Figura  7.8).  Es  preciso  remarcar  que  esta  cantidad 

significativa de sedimentos atrapados proviene en gran parte de procesos activos de 

erosión  glaciar,  localizados  mayoritariamente  aguas  arriba  de  las  presas.  El  valor 

estimado por Anselmetti et al.  (2007)  indica  la elevada magnitud de  los procesos de 

erosión glaciar (232 kt a‐1) frente a los de origen fluvial (128 kt a‐1). 

  

 
Figura 7.8  ‐ Relación entre  los diferentes aportes sedimentarios de  la cuenca superior del Aare. 

Los  valores  con  un  asterisco  han  sido  obtenidos  del  trabajo  de  Anselmetti  et  al.  (2007).  El  aporte 
sedimentario de  los principales tributarios del valle Hasli se encuentra entre paréntesis por  la elevada 
incertidumbre de las estimaciones. 
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7.3  Adecuación  y  límites  de  los modelos  RUSLE/WaTEM‐SEDEM  aplicados  a 

relieves alpinos 

Los  objetivos  principales  de  las  modelizaciones  realizadas  en  este  capítulo 

consisten  en  evaluar  la  adecuación  del  modelo  RUSLE/WaTEM‐SEDEM  al  ámbito 

alpino, así como proporcionar un primer avance metodológico hacia una modelización 

del  aporte  sedimentario de  los principales  tributarios del  valle Hasli  inferior  y de  la 

llanura deltaica del río Lütschine.  

Las estimaciones de erosión de sedimentos a partir del modelo RUSLE permiten 

identificar  una  relación  de  proporcionalidad  con  el  área  de  la  respectiva  cuenca  de 

drenaje.  La  Figura  7.9 muestra  esta  relación, observándose  una  correlación  elevada 

(0,96)  entre  las  dos  variables.  Esta  relación  indica  que  los  modelos  realizados 

dependen  en  gran medida  de  la  dimensión  de  la  cuenca  y  no  tienen  en  cuenta  las 

características  geomorfológicas  de  cada  cuenca,  como  por  ejemplo  la  existencia  de 

depósitos morrénicos  o  conos  de  deyección.  En  el  caso  de  las  estimaciones  de  la 

cantidad anual de sedimentos exportados se observa la misma relación con el área de 

la cuenca. 

 

 
 

Figura 7.9 ‐ Relación entre la cuenca de drenaje de los principales tributarios de las llanuras deltaicas del 
Aare y del Lütschine y la estimación de la erosión potencial de sedimentos a partir del modelo RUSLE. El 

área de las cuencas se encuentra delimitada en las figuras 7.1 y 7.2. 
 

Para  evaluar  la  adecuación  de  los modelos  realizados  se  han  comparado  los 

resultados obtenidos con estimaciones realizadas en otros ámbitos de estudio. Alewell 
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et al.  (2014) han  realizado un estudio de  las  tasas de erosión en vertientes del valle 

Urseren  (Alpes Lepontinos). A partir de  la realización de mediciones de  239+240Pu a  lo 

largo de un  transecto en el valle Urseren han determinado  tasas de erosión medias 

entre 8,3  t ha‐1 a‐1 y 5,4 ha‐1 a‐1. Comparando estos valores con  las  tasas de erosión 

medias obtenidas en el presente trabajo, de 6,7 t ha‐1 a‐1 para los tributarios del valle 

Hasli y de 12 t ha‐1 a‐1 para  los tributarios del río Lütschine, se observa que se sitúan 

dentro  del  mismo  orden  de  valores.  Sin  embargo,  los  tributarios  del  valle  Hasli 

presentan  valores más  elevados.  Esta  diferencia  se  puede  deber  por  un  lado  a  las 

diferencias del valle Valle Hasli con respecto al valle Urseren, con altitudes entre 1400 

y 3200, una pendiente media de 24,6° y formado principalmente por rocas cristalinas 

(más resistentes a la erosión).  

Con el  fin de entender  la  importancia del  relieve en  los modelos  realizados  se 

han  comparado  los  resultados  del  presente  estudio  con  los  resultados  del modelo 

SEDEM realizado por Van Rompaey et al. (2001) en cuencas hidrográficas de la región 

central de Bélgica. Se analizan los resultados de nueve cuencas con dimensiones entre 

20 y 1394 ha,  situadas en la zona de transición entre las llanuras costeras en el norte y 

las mesetas del sur de Bélgica. La Figura 7.10 muestra una  tendencia a estimaciones 

más elevadas en el caso de los Alpes, principalmente en cuencas de mayor dimensión. 

Esto parece indicar una mayor capacidad de exportación de sedimentos en las cuencas 

Alpinas,  fruto  de  la  importancia  del  relieve  en  las  estimaciones  realizadas.  Es 

importante  remarcar que esta  importancia del  relieve en  los modelos puede  causar 

distorsiones. Desmet (1997), refiere el problema de  la sobreestimación en superficies 

con  desniveles  muy  marcados,  donde  los  modelos  tienden  a  producir  patrones 

incongruentes de erosión potencial y  tasas de erosión extremas,  como puede  ser el 

caso de los valores obtenidos para la cuenca del Lammbach (Figura 7.6). Sin embargo, 

parece no ser el caso de las estimaciones realizadas en el presente trabajo, puesto que 

los valores obtenidos están dentro del mismo orden de magnitud que los expuestos en 

otros trabajos en  los Alpes (Meusburger et al., 2010; Konz et al., 2012; Alewell et al., 

2014). 

Una de las limitaciones del modelo se debe al enfoque en la erosión fluvial. Konz 

et al. (2009) señala que el modelo utilizado en el presente trabajo no tiene en cuenta 

los  procesos  gravitatorios,  como  por  ejemplo  deslizamientos  o  aludes,  que  son 
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importantes agentes potenciales de movilización de sedimentos en áreas de montaña. 

La  validez  de  estos  modelos  tiene  que  ser  cuidadosamente  considerada  para  las 

regiones  alpinas,  especialmente  si  tenemos  en  cuenta  que  el  modelo  RUSLE  fue 

diseñado  para  las  regiones  occidentales  de  EE.UU.,  de  topografía  accidentada,  pero 

con  regímenes  de  precipitación  bastantes  distintos.  Se  precisa  una  escala  más 

detallada  y  llevar  a  cabo  validaciones  de  las  estimaciones  con  datos  de  campo 

instrumentales a nivel de cuenca o dataciones de incisión del suelo (Meusburger et al., 

2010). 

 

 
Figura 7.10 ‐ Comparación entre la cantidad anual de sedimentos exportados en los principales 

tributarios de las llanuras deltaicas del Aare y del Lütschine (rombos azules) y nueve cuencas de la 
región central de Bélgica (Van Rompaey et al., 2001; cuadrados rojos). Tendencia lineal de las cuencas 

alpinas en línea discontinua. 
 

La calibración de  las modelizaciones se realiza a partir de  la comparación con  la 

realidad  geomorfológica  en  campo.  Todos  los  tributarios  analizados  en  el  presente 

estudio se caracterizan por el desarrollo de un abanico aluvial en su tramo final. Esta 

formación es el resultado del cambio de pendiente del canal principal y de  la pérdida 

de  capacidad  de  transporte  fluvial.  Estos  factores  determinan  el  predominio  de  la 

acumulación sedimentaria en estas áreas del valle. Teniendo en cuenta que  tiende a 

existir una relación proporcional entre el área de la cuenca (área de erosión) y el área 

del abanico deltaico (área de acumulación), sería de esperar que los tributarios con las 

cuencas  de  drenaje  de  mayor  dimensión  tuvieran  también  abanicos  aluviales  con 

mayor área (Harvey et al. 2005 y referencias incluidas en el artículo). A pesar de que se 

constata  esta  relación  en  la mayoría  de  los  casos  de  estudio  (Figura  7.11),  existen 
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importantes  anomalías.  Por  un  lado,  los  abanicos  aluviales  del  Lammbach  y  del 

Houetabach poseen áreas más elevadas que  la mayoría de  los tributarios estudiados, 

sin que  las dimensiones de  sus  cuencas de drenaje expliquen  las diferencias con  los 

restantes casos de estudio. Por otro lado, el abanico del Rychenbach presenta un área 

proporcionalmente  pequeña  con  respecto  a  su  cuenca  de  drenaje  y  la  cantidad  de 

sedimentos  exportados  (puntos  en  rojo  de  la  Figura  7.11).  Estos  casos  anómalos 

muestran  los problemas de  la modelización del  transporte de sedimentos en medios 

alpinos,  ya  que  las  estimaciones  no  reflejan  suficientemente  la  realidad 

geomorfológica de  las  cuencas  tributarias,  como por ejemplo el almacenamiento de 

sedimentos en los sectores intermedios de la cuenca. 
 

 
Figura 7.11 – Relación entre el área de los abanicos de los tributarios del Aare y del Lütschine con 

su respectiva área de drenaje. Los tributarios en rojo no han sido incluidos en la recta de regresión. 
 

Teniendo  en  cuenta  que  los modelos  de  erosión  y  transporte  de  sedimentos 

utilizados en este trabajo están basados en variables espaciales y carecen de validación 

de  datos  de  campo,  cabe mencionar  las  principales  limitaciones  encontradas  en  la 

aplicación de esta metodología en áreas de montaña.  

En primer  lugar, el análisis de  los parámetros desencadenantes de procesos de 

erosión  y  acumulación  es  bastante  complejo  y  se  desconoce  la  influencia  y 

comportamiento de todas  las variables, principalmente en áreas tan dinámicas como 

las  de  alta  montaña.  Además,  la  aplicación  de  esta  metodología  en  cuencas  con 
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dimensiones superiores a 20 km2 no aporta, como sería de esperar, datos de precisión 

comparables a los de estudios efectuados a gran escala, basados en la monitorización 

instrumental de pequeñas cuencas experimentales,  localizadas en ámbitos de estudio 

limitados (Vaezi et al., 2008).  

Otra  limitación  proviene  del  modelo  RUSLE,  que  sólo  estima  la  erosión  de 

sedimentos a  largo plazo, utilizando valores medios anuales para cada parámetro de 

entrada. El índice de erosión hídrica (R) se basa en la precipitación media anual de dos 

estaciones  meteorológicas  localizadas  en  fondos  de  valle,  implicando  que  no  se 

contempla  la variabilidad de  la precipitación en áreas más elevadas de  la cuenca o  la 

ocurrencia  de  eventos  extremos  de  baja  frecuencia  (muy  eficientes  a  nivel 

morfológico).  Otro  problema  es  la  variabilidad  ambiental,  ya  que  durante  años 

individuales o en determinados episodios meteorológicos (p.e. tormentas) la respuesta 

puede ser muy diferente y las condiciones locales pueden variar sustancialmente en el 

tiempo y en el espacio. 

La  combinación  de  la  complejidad  de  los  sistemas  naturales  con  la 

heterogeneidad  espacio‐temporal,  la  ocurrencia  de  procesos  no  lineales,  la  falta  de 

datos  de  alta  resolución  y  la  inexistencia  de  datos  instrumentales  de  validación  de 

resultados  causan  problemas  de  calibración  para  el  desarrollo  de  un  modelo  que 

abarque todos los procesos erosivos que tienen lugar en las cuencas alpinas.  

Sin  embargo,  se  ha  realizado  un  primer  avance  para  intentar  cuantificar  la 

erosión y el transporte fluvial en áreas de montaña, aplicando un modelo desarrollado 

para áreas agrícolas de Centroeuropa. Los resultados obtenidos  indican  incoherencias 

en relación a  la realidad geomorfológica, ya que son  incapaces de explicar  la elevada 

variabilidad de los procesos erosivos y de transporte en ámbito alpino.  

Se  considera  que  los  resultados  aportan  datos  para  la  evaluación  del modelo 

RUSLE en ámbitos alpinos, así como para el análisis de la influencia del coeficiente de 

erosión e  importancia de  los usos del  suelo.  Se buscará  complementar el modelo  a 

partir  de  datos  de  campo  y  obtener  una  validación  de  las  estimaciones  en  futuros 

trabajos, basados en mediciones en campo y datos instrumentales.  

 

 

 



 

 

 

 

 

 

 

 

 

8  Consideraciones finales 
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El  trabajo  realizado  combina  tres  abordajes  que  permiten  conocer  las 

características sedimentarias de dos  llanuras deltaicas situadas en un entorno de alta 

montaña. El primer abordaje se centra en un análisis cronoestratigráfico y geoquímico 

de testigos sedimentarios de la llanura deltaica del río Aare. Este estudio contribuye a 

mejorar el conocimiento de  la dinámica sedimentaria en  la cuenca del Aare y evaluar 

las  posibles  influencias  climáticas  y  antrópicas.  El  segundo  abordaje  se  centra  en  la 

modelización de la agradación de sedimentos en las llanuras deltaicas de los ríos Aare 

y  Lütschine  en  los  últimos  2500  años.  Este  estudio  se  ha  realizado  mediante  la 

modelización geoestadística de testigos sedimentarios. Por último, se ha realizado un 

primer  avance metodológico  para  estudiar  la  erosión  y  transporte  del  suelo  en  los 

principales tributarios de las llanuras deltaicas de los ríos Aare y Lütschine. Este estudio 

se basa en el análisis geoespacial de variables físicas de las cuencas tributarias. 

El análisis de testigos sedimentarios de la llanura deltaica del Aare ha permitido 

identificar patrones  y  tendencias en  la geoquímica de  los  sedimentos.  Se ha podido 

identificar distintas  fases de sedimentación en  la  llanura deltaica del Aare, marcadas 

por  diferencias  en  los  procesos  de  sedimentación  y  caracterizadas  por  secuencias 

sedimentarias  granodecrecientes. Destaca  la  importancia de  los horizontes  turbosos 

en  este  ámbito  sedimentario,  siendo  posible  encontrar  formaciones  potentes  con 

varios  cm  de  espesor.  Estos  horizontes  normalmente  están  asociados  a 

concentraciones muy  bajas  de  los  elementos  químicos  de  la  fracción mineral,  tales 

como Si, Al, Fe y K.  

La respuesta de  la geoquímica  indica como tendencia general  la dominancia de 

elementos como el Al y el Si, que presentan variaciones idénticas en todos los testigos. 

Se  observa  que  estos  elementos  tienen  una  vinculación  con  la  granulometría  y  el 

contenido de materia orgánica de los sedimentos. El análisis factorial ha posibilitado la 

separación de dos clusters de elementos: 1) el grupo de elementos que engloba el OC y 

los  metales  que  se  asocian  con  los  horizontes  orgánicos;  y  2)  los  elementos 

inorgánicos,  donde  se  agrupan  los  elementos  químicos  de  materiales  asociados  a 

minerales de filosilicatos y siliciclastos.  
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El análisis paleoclimático ha permitido identificar una posible relación entre fases 

de mayor actividad fluvial y periodos climáticos fríos. Estas fases son evidenciadas por 

una  acumulación  de  materiales  más  gruesos  (dominados  por  capas  de  arenas)  y 

podrían  estar  influidas  por  cambios  en  la  dinámica  glaciar,  ya  que  en  periodos 

climáticos fríos ésta tiene una mayor capacidad erosiva. En eventos climáticos cálidos 

se detecta la existencia de fases más intensas de formación de suelos orgánicos.  

La realización de un índice de concentración de metales de minería ha permitido 

identificar  posibles  anomalías  en  periodo  histórico.  Se  han  observado  tendencias 

semejantes en todos  los testigos y se han encontrado evidencias que podrían  indicar 

fases de actividad minera durante el Periodo Romano y  la Edad Media Temprana. En 

relación  a  la minería  durante  la  Edad Moderna,  documentada  a  partir  de  fuentes 

históricas y datos arqueológicos, se ha  identificado un  incremento de metales en  los 

sedimentos aluviales de la llanura deltaica del Aare. 

A partir del modelo de acumulación de  sedimentos ha  sido posible  conocer  la 

dinámica  de  los  ambientes  sedimentarios  de  fondo  de  valle  y  la  variabilidad  de  la 

agradación  fluvial  en  estos  lugares.  Se  ha  elaborado  una  reconstrucción  de  la 

acumulación de sedimentos del Holoceno tardío, dividida en intervalos temporales de 

500  años.  Los  resultados  señalan  que  los  procesos  de  agradación  han  disminuido 

(Aare)  o  se  han mantenido  prácticamente  estables  (Lütschine)  durante  los  últimos 

1500 años, a pesar del  fuerte  impacto del hombre sobre  los usos del suelo y por  las 

intervenciones  hidráulicas.  Una  razón  probable  para  esta  disminución,  a  pesar  del 

posible  aumento  de  la  erosión  en  las  laderas  y  cuencas  tributarias  causado  por  la 

actividad  humana,  podría  ser  la  gestión  hidráulica  eficiente  por  parte  de  las 

poblaciones locales durante el último milenio. Se considera que la mayor parte de los 

sedimentos transportados por los ríos Aare y Lütschine se ha transferido directamente 

hacia el  frente deltaico,  formando parte del  crecimiento del prodelta del Aare y del 

Lütschine y de la acreción en los sectores subacuáticos de los deltas del lago Brienz. 

Los  resultados  obtenidos  confirman  las  hipótesis  expuestas  por  estudios 

anteriores (Bodmer et al., 1976; Hinderer, 2001; Schulte et al., 2009a; Champagnac et 
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al., 2009), en los que la sedimentación post‐LGM y tardiglaciar en ambientes alpinos ha 

sido mucho más elevada que durante el Holoceno. 

 La  distribución  espacial  de  las  tasas  de  sedimentación  indica  una  tendencia 

decreciente  desde  el  ápice  hacia  las  áreas  distales  de  la  llanura  deltaica,  en  la 

desembocadura del lago Brienz. Este gradiente está relacionado con la adaptación del 

perfil  longitudinal  del  río  a  la morfología  glaciar  del  Pleistoceno.  Se  han  detectado 

modificaciones  locales  de  esta  tendencia  en  tramos  afectados  por  procesos 

gravitatorios de vertiente que han condicionado el flujo del río.  

La reconstrucción de  la magnitud de  la agradación sedimentaria en  las  llanuras 

deltaicas y las estimaciones del volumen de sedimentos movilizados por el río Aare en 

los flujos de derrubios del Spreitlaui en 2010 (Hählen, 2010) apoyan  la hipótesis de  la 

conectividad  desde  el  origen  (cabecera  de  las  cuencas)  hacia  la  desembocadura 

(deltas)  en  los  sistemas  fluviales  de  los  Alpes  Berneses.  Esta  conectividad  es 

importante para la validación de los estudios paleoclimáticos, donde la variabilidad de 

los proxies geoquímicos de  los sedimentos de  las  llanuras deltaicas se atribuye a una 

respuesta a un forzamiento climático y antrópico (Schulte et al., 2008, 2009a). 

No  es  posible  aún  correlacionar  los  diferentes  intervalos  temporales  de 

acumulación de volúmenes de sedimentos fluviales y aluviales con períodos climáticos 

concretos, como la Pequeña Edad del Hielo, el Período Cálido Medieval, etc., ya que la 

resolución  temporal  no  es  lo  suficientemente  precisa  para  que  coincida  con  los 

intervalos  temporales  específicos  de  los  cambios  climáticos  de  baja  frecuencia.  Se 

pretende mejorar la resolución de los modelos en futuros trabajos de investigación. 

El  análisis  de  la  erosión  y  el  transporte  en  los  principales  tributarios  de  las 

llanuras deltaicas del Aare y del Lütschine ha contribuido al análisis de la aplicabilidad 

en ámbito alpino de un modelo empírico, desarrollado en  las  low  lands de EEUU. La 

realización de un análisis preliminar de  la cantidad de erosión del suelo en toneladas 

anuales, mediante  el modelo  RUSLE,  permitió  valorar  la  importancia  de  diferentes 

variables  como  el  área  de  la  cuenca,  la  pendiente  y  los  usos  del  suelo  en  la 

modelización  geoespacial.  Se han  identificado  incoherencias  importantes en  algunas 
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modelizaciones con respecto a la realidad geomorfológica, como la importancia de los 

procesos  gravitatorios  o  la  acumulación  en  el  tramo  intermedio  de  la  cuenca 

(intermediate  storage).  Esto  indica  que  es  necesario  mejorar  las  estimaciones  y 

validarlas con datos de campo. Sin embargo, el avance preliminar realizado ha podido 

aportar conocimiento sobre las áreas con mayor erosión potencial, como por ejemplo 

las vertientes de los tributarios Lammbach en la cuenca del Aare o el Houetabach en la 

cuenca del Lütschine, caracterizados por procesos de erosión hídrica y gravitatoria muy 

marcados. 

Como  conclusión,  la  presente  tesis  doctoral  muestra  posibilidades,  límites  e 

incertidumbres  de  la  aplicabilidad  de metodologías  de  análisis  sedimentario  para  el 

conocimiento de la dinámica de agradación en fondos de valle. Los resultados aportan 

datos útiles para la planificación del territorio y ofrecen información sobre la dinámica 

pasada y  las  tendencias de  la evolución  fluvial,  tan necesarias para  la evaluación de 

riesgos y para una correcta gestión de los espacios naturales. 
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9  Conclusions 
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This work has combined three different methodological approaches that provide 

new  insights  about  the  sedimentary  dynamics  of  two  alpine  delta  plains.  The  first 

approach focused on a cronoestratigraphic and geochemical analysis of sediment cores 

from  the  delta  plain  of  the  Aare  River.  This  study  allowed  the  characterization  of 

sediment  dynamics  in  the  Aare  basin  and  helped  to  evaluate  possible  climatic  and 

human influences in the fluvial system. The second approach focused on modeling the 

sediment  aggradation  in  the  Aare  and  Lütschine  delta  plains,  during  the  last  2500 

years.  This  study  was  performed  by means  of  geostatistical modeling  of  sediment 

cores from these delta plains. The last approach consisted in a preliminary estimation 

of  soil erosion and  transport  in  the main  tributaries of  the Aare and Lütschine delta 

plains. This study was based on a geospatial modeling of erosion and transport, using 

some of  the physical variables of  the  tributary watersheds as  the main  inputs of  the 

model.  

The  analysis  of  sediment  cores  from  the  Aare  delta  plain  allowed  the 

identification  of  trends  and  patterns  in  sediment  geochemistry.  It  was  possible  to 

identify  diverse  sedimentation  phases  in  the  delta  plain, marked  by  differences  in 

sedimentation  processes  and  characterized  by decreasing  grain  size  sequences.  It  is 

worth mentioning the importance of peat formations in this sedimentary environment, 

reaching  several  centimeters  thick  in  some  cases.  These  horizons  are  normally 

associated  with  very  low  concentrations  of  chemical  elements  from  the  mineral 

fraction, such as Si, Al, Fe, and K. 

The general trends in geochemistry indicate the dominance of elements such as 

Al and Si, which have similar variability in all cores. It is noted that these elements have 

a reasonably good correlation with grain size and inverse relation with organic matter 

content.  

Factor analysis made  for 3  sediment cores of  the Aare delta plain has enabled 

the recognition of two clusters: 1) a group of elements that include the OC and metals, 

which  are  associated with  organic  horizons  and  2)  a  group  of  inorganic  elements, 

where  the main  response  seems  to be  associated with phyllosilicate  and  siliciclastic 

minerals. 

A  paleoclimatic  analysis  was  carried  out  using  the  main  trends  of  the 

geochemistry  analysis.  This  helped  to  identify  a  possible  link  between  phases  of 
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increased fluvial activity and cold climatic periods. These phases are supported by an 

accumulation of coarser materials (sand‐dominated  layers) and may be  influenced by 

glacier dynamics. It is assumed that during cold climatic periods, glaciers have greater 

erosive  capacity.  In  warm  periods  there  is  strong  evidence  of  an  increase  of  peat 

formation.  

The development of an  index of metal anomalies allowed  the  study of mining 

activities  in  the  Aare  basin  during  historical  period.  Three  sediment  cores  were 

analyzed and  results  show  similar  trends which  suggest periods of  increased mining 

activity during the Roman Period and Early Medieval Age, as well as a general increase 

of metal concentration during the Modern Era.  

The analysis of the sedimentary environments and aggradation dynamics of the 

Aare and the Lütschine delta plains focused on the  last 2500 years and reconstructed 

the  volume  of  aggadation  in  500‐year  time  slices.  The  spatial  distribution  of 

sedimentation rates indicate a decreasing trend from the delta apex to the delta front 

at Lake Brienz. This  is related to the adaption of the river's  longitudinal profile to the 

Pleistocene overdeepened valley morphology and to the river transport capacity. 

Delta  plain modeling  of  sediment  volumes  provide  evidence  that  aggradation 

processes  have  decreased  (Aare)  or  remained  nearly  stable  (Lütschine)  in  the  delta 

plains  during  the  last  1500  years  despite  the  strong  impact  of  land  use  changes.  It 

should  be  considered  the  influence  of  efficient  river  detour,  embankment,  and 

regulation of the river channels during the last millennium, which may have caused the 

transfer  of  large  amounts  of  sediments  into  Lake  Brienz.  The  results  confirm  the 

hypothesis  of  previous  studies  (Bodmer  et  al,  1976;  Hinderer,  2001;  Schulte  et  al, 

2009a; Champagnac et al, 2009) that the post‐LGM and Late Glacial sedimentation  in 

alpine environments was much higher than during the Holocene.  

The  reconstruction of  the magnitude of  sediment  aggradation  in  the  subaerial 

delta plains and the volume estimations of transferred sediments  from the Spreitlaui 

debris  cone  to  the  valley  fill  at  Guttannen  during  the  2010  events  (Hählen,  2010) 

support  the hypothesis of  connectivity  from  source  (headwater  catchments)  to  sink 

(deltas)  in alpine river systems  in the Bernese Alps. This connectivity  is  important for 

the validation of paleoclimate studies where the variability of geochemical proxies of 
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delta plain sediments is attributed to a sensitive catchment response to climate forcing 

(Schulte et al., 2008, 2009a). 

At present  it  is not possible to correlate the different sedimentary storage time 

slices and  late Holocene climate periods  (Little  Ice Age, Medieval Warm Period, etc.) 

because  aggradation  variability  is  not  significant  and  time  resolution  is  not  precise 

enough to match specific time slices to low frequency climate changes.  

The modeling of erosion and  transport  in  the main  tributaries of  the Aare and 

Lütschine delta plains has  shown  the  strengths and weaknesses of  the use of RUSLE 

empirical model  in alpine areas. A preliminary analysis of  the amount of soil erosion 

and  transport was made and allowed  the  identification of  the  influence of variables 

such  as  basin  area,  slope  and  land  use  in  modeling.  Discrepancies  toward  the 

geomorphological reality have been identified in some estimations, indicating the need 

to improve and validate the model with field data. Nevertheless, preliminary progress 

has  been made  to  provide  understanding  about  potential  soil  erosion,  such  as  the 

study  cases of  the  slopes of  the  Lammbach  and Houetabach  tributaries, marked by 

strong water erosion and gravitational processes.  

In  conclusion,  this  work  demonstrates  the  applicability  of  different 

methodologies  for  the  understanding  of  sediment  dynamics  in  alpine  delta  plains. 

Many of the results shown  in this work provide useful tools  for planning and give an 

insight on past trends  in fluvial dynamics, which are valuable for risk assessment and 

management of natural areas. 
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