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INTRODUCCIÓN

Las Serranías de Albarracín están situadas en el extremo suroc-
cidental de la provincia de Teruel, manteniendo su continuidad topo-
gráfica por la Serranía de Cuenca. Dos importantes fosas tectónicas: la
de Alfambra-Teruel, al Este, y la del Jiloca, al Norte, delimitan perfec-
tamente el marco geológico de esta unidad de relieve. 

Topográficamente destaca el macizo montañoso del Tremedal,
que alcanza los 1921 m en la cumbre del Caimodorro, así como el
conjunto de serranías meridionales (San Juan, Javalón, etc), que supe-
ran los 1800 m. Uno de los rasgos más característicos de la Sierra es la
continua presencia de zonas amesetadas o parameras, resultantes de
procesos de aplanamiento y erosión neógenos, por encima de los
1500-1600 m, que le dan cierta apariencia de planitud. Pero ésta se
pierde cuando nos aproximamos a las profundas incisiones generadas
por los ríos que surcan los materiales resistentes de la sierra, formando
cañones espectaculares, como los del Guadalaviar, los del río de la
Fuente del Berro o del río Garganta. No en vano estamos hablando de
una de las divisorias de aguas más importantes de la Península Ibérica,
ya que de la Sierra parten ríos hacia el mar Mediterráneo: Cabriel,
Júcar, Ebrón y Guadalaviar o Turia; otros lo hacen hacia la cuenca del
Ebro, como los afluentes del Jiloca, y otros, finalmente, lo hacen en
dirección al Atlántico, como el río Tajo y su afluente el Gallo.

La Sierra constituye uno de los ejemplos más representativos de
los paisajes geomorfológicos de la Cordillera Ibérica, tanto en los
aspectos de geomorfología lito-estructural como en los registros de su
evolución morfoclimática. La abundancia de formaciones calcáreas,
especialmente del Jurásico y Cretácico superior, ha permitido que las
serranías tengan como característica especial su geomorfología kársti-
ca. Las formas generadas por la disolución y precipitación de los car-
bonatos son siempre de una gran riqueza paisajística, aunque en la Sie-
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rra de Albarracín adquiere un rango especial por la espectacularidad de
sus campos de dolinas, la grandiosidad de los poljes, la profundidad de
sus cañones fluviokársticos y la riqueza de sus formaciones tobáceas,
unidas en muchos casos a cascadas de gran belleza, como la de Calo-
marde o la del Molino de San Pedro.

Por otra parte, los macizos paleozoicos de San Ginés, Tremedal,
Carbonera y Collado de la Plata, que forman el eje central de la Sierra
de Albarracín, poblados por densos pinares, han producido a lo largo
del Cuaternario acumulaciones de bloques de cuarcita, en condiciones
climáticas frías, que actualmente constituyen unos de los mejores
ejemplos de formas periglaciares de la montaña mediterránea, con sus
ríos y laderas de bloques. Bordeando estos antiguos macizos, las arenis-
cas del Rodeno completan el modelado de rocas silíceas, con macro y
micromorfologías de gran perfección, en conjuntos paisajísticos excep-
cionales al llevar añadida la vegetación de Pinus pinaster y pinturas de
arte levantino, que son Patrimonio de la Humanidad. 

La gran variedad geológica y geomorfológica de la Sierra de
Albarracín, junto con su gran patrimonio cultural y monumental, la
ha convertido en importante punto de atracción turística, pero tam-
bién es centro de interés para científicos y estudiosos, tanto a nivel
nacional como internacional. La fácil y didáctica exposición de sus
formas de relieve y de los afloramientos geológicos en el terreno sirve
como lugar de prácticas para diferentes universidades españolas y
extranjeras desde los años 1960, cuando ya el excelente trabajo efec-
tuado por el Prof. Oriol Riba dio a conocer los valores geológicos de
la Sierra, y desde los años 1970, cuando desde el antiguo Colegio
Universitario de Teruel comenzaron las primeras investigaciones geo-
morfológicas, que permitieron ya en 1990 servir de escaparate para la
realización de la salida de campo de la 1ª Reunión Nacional de Geo-
morfología o la celebración en Albarracín de la V Reunión Nacional
de la Internacional Permafrost Association en 1999. Pero aún más
destacada es la labor de formación de geólogos y geógrafos aportada
por los cursos de Geología Práctica de Teruel y los Cursos de Geogra-
fía Física, cuyas actividades se han centrado total o parcialmente en
esta Sierra. 

Este libro pretende reunir los numerosos estudios efectuados
sobre el relieve de la Sierra, al tiempo que se recupera y difunde la
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Introducción

documentación científica generada a lo largo de 20 años del Curso de
Geografía Física de la Universidad de Verano de Teruel, organizado
por los mismos que hoy presentan este volumen. Pero también quie-
re rendir un homenaje especial a todos los profesores y alumnos que
visitaron con nosotros la Sierra de Albarracín y cuyas aportaciones
enriquecieron los contenidos de este libro durante tantos años. Ade-
más de los autores que han redactado los diferentes capítulos, hay que
mencionar a otros que intervinieron en conferencias de clausura,
como los profesores Mateo Gutiérrez Elorza, Juan Antonio González
Martín, Raúl Mikkan, Augusto Pérez Alberti, Jorge Rabassa, Antonio
Gómez Ortiz y José Mª García Ruiz. También hay que nombrar a
Octavio Collado Villalba, que cada año nos ha acompañado por el
rodeno para explicarnos detalladamente las pinturas rupestres de dife-
rentes abrigos.

Este homenaje lo hacemos igualmente extensivo a la institución
que nos acogió durante tantos años con los brazos abiertos: la Funda-
ción Santa María de Albarracín, cuyas casas de Santa María y de los
Pintores siempre estuvieron a nuestra disposición, contando sin limita-
ciones con la ayuda inestimable de Toni, Stephanie, Nacho, Celia,
Rosa, Concha, Maribel, Mª Carmen, Tere, Julia, Pili, Conchita, Car-
men, Asun…, en fin, de todo el equipo. Tampoco olvidamos la plaza
Mayor de Albarracín, que nos ofreció sus atardeceres tranquilos a la
vuelta de las salidas de campo, todo ello completado por Jesús y Mª
Jesús, que alimentaron nuestras noches en la Casa de Santiago, mien-
tras Toni nos ponía al día de las novedades acaecidas en Albarracín en
el último año. Tampoco olvidamos a Gema, nuestra pastelera de Alba-
rracín, que fue capaz de adaptarse a nuestra particular locura, cambian-
do sus almohabanas tradicionales por galletas geomorfológicas.

Por último, también deseamos dedicar un recuerdo especial a
nuestro viejo Colegio Universitario de Teruel, que resistió heroicamen-
te hasta su conversión en Facultad, del que salieron alumnos que tanto
han hecho por proteger y promocionar los valores naturales y cultura-
les de la provincia de Teruel desde diferentes ámbitos. 

José Luis Peña Monné
Miguel Sánchez Fabre

Mª Victoria Lozano Tena
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INTRODUCCIÓN

La Sierra de Albarracín esta enclavada en la Cordillera Ibérica,
donde forma un complejo montañoso con características propias,
constituido por un conjunto de macizos de rocas paleozoicas, que se
elevan por encima de una extensa penillanura de erosión. Esta llanura
está incidida por profundos valles fluviales que dejan al descubierto en
sus laderas las sucesiones estratigráficas de los materiales mesozoicos
que las constituyen. Los excelentes afloramientos rocosos expuestos en
estos barrancos y valles fluviales favorecen la observación de los mate-
riales, la reconstrucción e interpretación de la sucesión estratigráfica,
su contenido paleontológico y su estructura tectónica. Todo ello per-
mite una reconstrucción de su historia geológica, incluyendo todos los
acontecimientos que han tenido lugar.

La Sierra de Albarracín abarca un amplio espectro de rocas, for-
madas y deformadas en diversas etapas geológicas (Figs. 1 y 2). Las
rocas más antiguas se sitúan en los macizos paleozoicos que forman las
sierras de Menera, Tremedal, Carbonera y Collado de la Plata. Se trata
de cuarcitas y pizarras del Ordovícico y Silúrico, que se disponen en
pliegues apretados, con sus ejes orientados N-S. Forman el basamento
o los cimientos sobre los que se asientan los materiales de edad meso-
zoica, principalmente Triásico y Jurásico, y en menor medida Cretáci-
co. Este conjunto de materiales mesozoicos constituyen la mayor parte
de los materiales que afloran en la Sierra y se encuentran formando
pliegues de gran radio, con orientación preferente NO-SE, que han
condicionado un característico relieve tabular con suaves inclinacio-
nes. Se encuentran recubiertos en discordancia por los materiales más
recientes del final del Terciario y Cuaternario.

1. EVOLUCIÓN SEDIMENTARIA Y PRINCIPALES ETAPAS
DE DEFORMACIÓN 

Las rocas más antiguas de la Sierra de Albarracín, pizarras y
cuarcitas del Ordovícico y Silúrico, son el vestigio de la sedimentación
en los mares del Paleozoico. Estas rocas de origen marino fueron ple-
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Fig. 1. Mapa y cortes geológicos de la Sierra de Albarracín.
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Fig. 2. Columna estratigráfica de la Sierra de Albarracín.
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gadas al final del Carbonífero, en la Orogenia Varisca. Tras esta etapa de
plegamiento, en el tránsito entre el Paleozoico y el Mesozoico (Pérmi-
co - Triásico), se produjo un cambio progresivo en los esfuerzos en régi-
men de compresión a los que estuvieron sometidos, pasándose a un
régimen extensivo (Rift del Triásico Inferior, Fig. 2). Como resultado de
esta extensión se formaron una serie de fallas, que compartimentaron
el sustrato rocoso en bloques. A partir de estas fallas tuvo lugar la
extrusión de rocas volcánicas (riolitas y dacitas), presentes en la Sierra
del Tremedal (Fig. 1). El hundimiento y elevación de bloques a partir
de las fallas, determinó la formación de una serie de fosas o cuencas
sedimentarias en las que se depositaron sedimentos mesozoicos de ori-
gen marino y continental. Su depósito sobre las rocas plegadas y ero-
sionadas del Paleozoico, se manifiesta con la presencia de una discor-
dancia (D1, Fig. 2). 

La evolución mesozoica de la cuenca Ibérica, en la que se enmar-
can las unidades aflorantes en la Sierra de Albarracín, está caracteriza-
da por la alternancia de períodos con instalación de mares generalmen-
te poco profundos y otros en los que predominó la sedimentación con-
tinental en cursos fluviales y lagos. Durante el Mesozoico se produje-
ron diversos procesos de ascenso y descenso del nivel del mar, origina-
dos por la combinación entre los cambios climáticos y el levantamien-
to o hundimiento de la cuenca provocado por los esfuerzos tectónicos
en distintas fases extensivas. El resultado se traduce en la presencia de
discontinuidades en la sedimentación. Las más importantes se locali-
zan en torno a los límites Triásico-Jurásico, Jurásico-Cretácico y Cretá-
cico Inferior-Cretácico superior (discordancias D2, D3 y D4, respec-
tivamente, en la Fig. 2). 

En el tránsito entre el Mesozoico y el Cenozoico se inició un cam-
bio de régimen tectónico, pasando de la extensión, que prevaleció
durante el Mesozoico, a la compresión. Este cambio se produjo como
consecuencia de la colisión de la placa Ibérica con la placa Europea pri-
mero, y la colisión de la placa Africana con la placa Ibérica después. Los
esfuerzos de compresión provocaron el plegamiento de la serie mesozoi-
ca (Orogenia Alpina), elevando los materiales plegados que constituyen
la Cordillera Ibérica. Dentro de la cordillera y durante la actividad tec-
tónica, se formaron una serie de cuencas continentales, que fueron
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rellenadas por sedimentos procedentes de la erosión  de los nuevos relie-
ves alpinos durante el Paleógeno. Como consecuencia, se forma una
nueva discordancia regional (D5, Fig. 2). El conjunto formado por las
rocas plegadas del Paleozoico, Mesozoico y Paleógeno está a su vez recu-
bierto en discordancia por los materiales del Neógeno (D6, Fig. 2). Esta
última discordancia está relacionada con el cese de la actividad compre-
siva y el paso progresivo a la extensión en el transcurso del Neógeno.

2. LA SEDIMENTACIÓN DURANTE EL ORDOVÍCICO Y
SILÚRICO

Las rocas del Paleozoico de la Sierra de Albarracín se localizan
en los macizos de San Ginés, Tremedal, Sierra Carbonera y Collado de
la Plata, y  están únicamente representadas por los materiales pertene-
cientes al Ordovícico y Silúrico. Se trata de una potente sucesión (más
de 1000 m) de cuarcitas y pizarras, con intercalación de escasos nive-
les margosos fosilíferos.

El Ordovícico está representado por una sucesión de grauwakas
en la base, seguida por la Formación Cuarcita Armoricana que es una
potente unidad (250 m) de cuarcitas en bancos gruesos que tienen estra-
tificación cruzada (Fot. 1). Corresponde al depósito en una plataforma
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Fot. 1. La Fm Cuarcita Armoricana (Ródenas).
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marina arenosa somera, sometida a la acción del oleaje y corrientes
marinas. Por encima se sitúan unos 150-180 m de pizarras con grapto-
lites correspondientes a ambientes de plataforma marina profunda, y
pizarras arenosas con concreciones calcáreas que contienen algunos tri-
lobites y braquiópodos, depositadas en ambientes de plataforma marina
menos profunda. A continuación la Formación Cuarcitas de la Serretilla
(60 m), constituida por un conjunto de cuarcitas en bancos de estrati-
ficación cruzada con estratos lenticulares, corresponden nuevamente a
ambientes muy someros de plataforma arenosa bajo la influencia de ole-
aje y corrientes costeras. Sobre esta unidad se dispone una potente suce-
sión (300-400 m) de pizarras  con intercalaciones de bancos de cuarci-
tas y areniscas, con ocasionales fósiles de trilobites y braquiópodos. La
serie del Ordovícico culmina con una unidad en la que alternan margas,
calizas, dolomías, areniscas y pizarras, con una potencia en torno a los
100-150 m, y que contienen briozoos y braquiópodos.

El Silúrico está representado en su base por la Formación Orea
constituida por bancos de cuarcitas que presentan geometría lenticular
y estratificación cruzada y que tienen intercalaciones de pizarras grises
o verduzcas. Representan el depósito en una plataforma somera de
carácter litoral. Esta unidad supera ampliamente los 100 m. Sobre esta
formación se disponen las pizarras con graptolites. Son pizarras negras
con abundantes graptolites y con intercalaciones de niveles de cuarci-
tas con braquiópodos depositadas en ambientes marinos profundos.
La sucesión ordovícica culmina con otros 150 m de areniscas a veces
ferruginosas con algunas intercalaciones de cuarcitas y pizarras. El
depósito de esta unidad marca la vuelta a una sedimentación marina
más somera. En el macizo del Tremedal se encuentran algunas efusio-
nes volcánicas de sills de andesitas interestratificados y plegados con el
conjunto de la serie.

3. EL TRIÁSICO: UNIDADES ESTRATIGRÁFICAS Y EVOLU-
CIÓN SEDIMENTARIA

Las rocas de edad triásica forman afloramientos prácticamente
continuos, que se disponen a modo de orlas en torno a los macizos
paleozoicos de Sierra Menera, del Tremedal, del Collado de la Plata y
de Sierra Carbonera. El Triásico está formado por cuatro unidades
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(Fig. 2): conglomerados y areniscas rojas en facies Buntsandstein (Pér-
mico Superior – Triásico Inferior), margas, calizas y dolomías blancas
en facies Muschelkalk (Triásico Medio), arcillas y yesos rojos, verdes y
grisáceos en facies Keuper (Triásico Superior) y dolomías tableadas de
la Formación Imón (Triásico terminal: Rhaetiense). 

La sedimentación del Triásico en las cuencas del Este de Iberia
estuvo controlada, principalmente, por dos factores. En primer lugar,
la tectónica extensiva, especialmente acusada al inicio y al final del Triá-
sico, y que provocó el movimiento de bloques que determinaron la
estructuración de la cuenca en una serie de surcos y umbrales; dicha
estructuración queda reflejada en las bruscas variaciones de espesor
dentro de las facies Buntsandstein y en la discordancias angulares al ini-
cio y al del final del ciclo triásico. En segundo lugar, los tres episodios
de ascenso del nivel del mar que tuvieron lugar durante el Triásico Medio
y final del Triásico (Rhaetiense), que determinaron la existencia de tres
ciclos transgresivo-regresivos (T-1, T-2 y T-3, Fig. 2).

- El espesor de las facies Buntsandstein en la Sierra de Albarra-
cín oscila entre 100 y 200 m. Destaca el afloramiento que se extiende
desde el Sur de Albarracín hasta el Norte de Tormón y que constituye
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Fot. 2. Escarpes en las facies Buntsandstein (Albarracín).
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el característico paisaje de areniscas rojas del Rodeno (Fot. 2). Corres-
ponden a sedimentos detríticos depositados en cuencas continentales,
desarrolladas bajo clima árido. Se diferencian tres unidades. La unidad
basal (Fm.Capas de Montesoro), del final del Pérmico, está formada por
conglomerados, areniscas y lutitas rojas. La parte media (Fm. Conglo-
merados de Hoz de Gallo), de edad Pérmico terminal – Triásico basal, es
predominantemente conglomerática y tiene hasta 60 m de espesor.
Estos conglomerados se depositaron a partir de flujos acuosos canali-
zados, desarrollados en las zonas medias y proximales de abanicos alu-
viales. En la parte superior (Fm. Areniscas de Rillo de Gallo, hasta 100
m de espesor) predominan las areniscas rojas con estratificación cruza-
da, que indican un drenaje hacia el SE, paralelo al eje principal de la
denominada Subcuenca de Albarracín. Su depósito tuvo lugar en el ini-
cio del Triásico (Scytiense), en una llanura aluvial de tipo braided (cana-
les fluviales entrelazados), con una carga de fondo de arenas.

- Las facies Muschelkalk están formadas por dos unidades de
dolomías separadas por un intervalo margoso. Estas tres unidades
alcanzan, en conjunto, un espesor próximo a 150 m. La Unidad dolo-
mítica inferior representa una transgresión correspondiente a la prime-
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Fot. 3. Dolomías tableadas del Muschelkalk superior (Tramacastilla).
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ra instalación de facies de plataforma marina del Mesozoico en la
Cuenca Ibérica. La transgresión avanzó en sentido NE-SO, e implicó
el progresivo avance de las facies marinas sobre el denominado Umbral
del Tremedal. En el entorno de Albarracín los depósitos del Muschel-
kalk inferior alcanzan los 20 m de espesor; más al Oeste, la unidad se
acuña progresivamente hasta desaparecer. Las lutitas del Muschelkalk
medio marcan el episodio regresivo que incluye el límite entre los ciclos
T-1 y T-2 (Fig. 2). La unidad dolomítica superior, bien representada en
la Sierra de Albarracín, tiene un espesor que oscila en torno a los 100
m (Fot. 3). Sus 20-30 m superiores consisten en una alternancia de
margas y niveles dolomíticos, conocida en la literatura regional como
Capas de Royuela. 

- El espesor de las facies Keuper es variable, y generalmente está
próximo a los 100 m. A nivel regional, presenta dos unidades: la infe-
rior con un predominio de colores verdes y grises; la superior, con
tonos rojos. Entre ambas unidades aparecen delgados niveles arenosos
(Fm. Arenas de Manuel), que marcan el mínimo regresivo del límite
entre los ciclos T-2 y T-3. Los yesos, presentes a lo largo de toda la uni-
dad, son de tonos grisáceos y blancos, y forman estratos tabulares de
hasta 1 metro de potencia. Corresponden a sedimentos depositados en
una laguna costera a la que llegaban aportes continentales, con inva-
siones episódicas de las aguas marinas. El aporte marino fue debido
bien al flujo subterráneo, o bien a las elevaciones del nivel de base
marino durante las tormentas. A partir de la precipitación de las sales
disueltas en las aguas, bajo un clima árido, se formaron las evaporitas.  

- La Formación Imón es la última unidad del Triásico. Se trata
de calizas y dolomías en estratos tabulares de espesor métrico, que en
conjunto forman una sucesión de 15 a 25 m de espesor. En la Sierra
de Albarracín la unidad aflora de forma irregular y discontinua por
debajo del contacto discordante (a menudo tectonizado) que da paso
a la primera unidad del ciclo Jurásico (Fm. Cortes de Tajuña). El
ambiente de depósito de las dos unidades dolomíticas del Muschelkalk
y de la Fm. Imón fue similar y tuvo lugar en una extensa plataforma
carbonatada de unos pocos metros de profundidad, con alternancia de
episodios de sedimentación en las zonas intermareales de amplias lla-
nuras de marea. 
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4. EL JURÁSICO: UNIDADES ESTRATIGRÁFICAS Y EVOLU-
CIÓN SEDIMENTARIA 

Las rocas del Jurásico (hasta 600 m de espesor) forman la mayor
extensión de afloramiento de la Sierra de Albarracín. Se disponen en
suaves pliegues de orientación preferente NO-SE,  extendiéndose entre
los macizos Paleozoicos y sus orlas triásicas (Fig. 1). 

Durante el Jurásico, la mayor parte del NE de la Península Ibé-
rica se encontró ocupada por un entrante de mar o golfo. Este tenía
una profundidad de escasos metros a poco más de un centenar de
metros y apenas recibía aportes detríticos del continente. Como con-
secuencia de su emplazamiento en la franja tropical, se depositaban
carbonatos con una variada representación de restos de organismos
marinos. En el inicio del Jurásico, esta plataforma marina se encontra-
ba abierta hacia el Norte (Océano Atlático). A partir del Jurásico medio
se produjo la apertura de la plataforma hacia las zonas oceánicas de
Tethys occidental (actual Mediterráneo).

El Jurásico se divide en tres ciclos de ascenso y caída del nivel
del mar que a grandes rasgos corresponden al Jurásico inferior, medio y
superior (J-1, J-2 y J-3, Fig. 2). Los tres ciclos están limitados por cua-
tro discontinuidades sedimentarias. Dos de ellas están ligadas al incre-
mento de la actividad tectónica al final del Triásico y del Jurásico; las
otras dos a sendas etapas de caída del nivel del mar que tuvieron lugar
en el inicio y al final del Jurásico Medio.

4.1. Jurásico Inferior

El ciclo Jurásico se inicia con la Fm. Cortes de Tajuña (Rethiense
p.p.-Hettangiense). Se trata de una unidad dolomítica masiva, con
espesores que oscilan en torno a los 100-150 m (Fot. 4). Son típicas las
facies de brechas y ruditas de caliza o dolomía, formadas por el colap-
so de las capas carbonatadas en etapas posteriores al depósito y conso-
lidación del sedimento. Estas facies reflejan en gran parte la intensa
actividad tectónica que tuvo lugar durante el depósito de esta unidad.
La tectónica extensiva del final del Triásico e inicio del Jurásico explica
además de los colapsos en la unidad basal, la existencia de discordan-
cias angulares y erosivas entre las unidades del Triásico y la Formación
Carniolas de Cortes de Tajuña (caso de determinados afloramientos
localizados entre Concud y Cedrillas).
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El resto del Jurásico inferior está constituido por cuatro forma-
ciones, que en conjunto representan la sedimentación en condiciones
marinas progresivamente más profundas. 

- La Formación Calizas estratificadas de Cuevas Labradas (Sine-
muriense), está constituida por 50–70 m de calizas y dolomías estratifi-
cadas con potencias métricas, en las que se observan rasgos que indican
su depósito en llanuras de marea (laminaciones de origen algal) y en
medios marinos de escasa profundidad (calizas oolíticas y bioclásticas).

- La Formación Margas grises de Cerro del Pez (parte alta del
Pliensbachiense inferior) está poco representada en la Sierra de Albarra-
cín, donde apenas alcanza los 5–10 m de espesor. Se trata de margas y
calizas con fósiles, en especial braquiópodos, crinoides y bivalvos. El
depósito de estos materiales tuvo lugar en una plataforma marina de
escasa profundidad. 

- La Formación Calizas bioclásticas de Barahona (Pliensbachiense
superior) tiene un aspecto muy característico de calizas nodulosas bio-
clásticas en tonos grises y ocres. Su espesor oscila entre los 20–30 m y
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representa el depósito en dominios someros y energéticos de la plata-
forma. Los fósiles son muy abundantes en la unidad. Hacia la parte
inferior dominan los bivalvos pectínidos, mientras que hacia la parte
media y superior son abundantes los ostreidos, en especial pequeñas
conchas de Griphaea. Además se reconocen braquiópodos, equinoder-
mos, belemnites y frecuente bioturbación y galerías.

- El máximo transgresivo del Jurásico Inferior durante la parte
media del Toarciense dio lugar a una alternancia de margas y calizas
(Formación Margas y calizas de Turmiel), que se encuentra en amplios
dominios de las cuencas de sedimentación del Este de Iberia, también
en la Sierra de Albarracín. Su espesor medio oscila entre 30 y 50 m.
Contiene abundantes fósiles, en especial braquiópodos (Rhynchonella,
Terebratula), bivalvos (Pholadomya, Pecten), crinoides y ammonoideos
(Hildoceras). Corresponden al depósito en un mar relativamente pro-
fundo, comunicado con las zonas de mar abierto. 

La discontinuidad del tránsito Jurásico Inferior-Medio, límite
entre los ciclos J-1 y J-2, ha sido relacionada con una caída del nivel
del mar a escala regional. En la Sierra de Albarracín, esta etapa de nivel
de mar bajo se traduce en un registro muy irregular y discontinuo del
primer piso del Jurásico Medio (Aaleniense).

4.2. Jurásico Medio

El Jurásico Medio está constituido por una sola unidad litoes-
tratigráfica (Formación Carbonatada de Chelva), formada por 60–80 m
de calizas generalmente bien estratificadas y cementadas, que pueden
dar lugar a pronunciados escarpes (Gea de Albarracín, Entrambasa-
guas, Villar del Cobo) (Fot. 5). En la Sierra de Albarracín, la Fm. Chel-
va consta de tres unidades, separadas entre sí por superficies de discon-
tinuidad estratigráfica. 

- En la unidad inferior (de edad aproximada Bajociense) domi-
nan las calizas micríticas de espesor decimétrico, con abundantes
ammonites y esponjas. En determinadas zonas (Moscardón, Valde-
cuenca), las esponjas formaron montículos arrecifales de dimensión
variable. Se trata de cuerpos elipsoidales de unos 20 m de longitud y
unos 12 m de altura, como máximo. Sus márgenes son abruptos, con
pendientes de hasta 30 grados. La estabilización de los taludes fue
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debida a la acción incrustante de microbios y algas cyanoficeas (costras
microbianas). Los montículos de esponjas de la Sierra de Albarracín se
desarrollaron en el inicio del Bajociense superior, en torno al episodio
de máximo transgresivo alcanzado durante el Jurásico Medio. 

- La unidad intermedia (Bajociense superior-Bathoniense) se
caracteriza, en amplias zonas de la cuenca Ibérica, por la presencia de
facies granosostenidas (calizas oolíticas, bioclásticas o peloidales), indi-
cativas de la sedimentación en las zonas someras de la plataforma. En
Moscardón está formado por grainstones bioclásticos con estratifica-
ción cruzada a gran escala. La facies incluye restos de espongiarios,
equinodermos, gasterópodos, braquiópodos, briozoos, foraminíferos,
ostrácodos, oncolitos, pellets, peloides e intraclastos.

- La unidad superior (Bathoniense medio-Calloviense inferior) se
encuentra tras una superficie encostrada que marca una nueva etapa de
inundación de la plataforma. Dentro de la unidad se diferencian 5–10
m de calizas grises edad Bathoniense medio-superior, coronadas por 1–5
m de capas irregulares de caliza microcristalina pardo-rosadas y biotur-
badas, y abundante macrofauna de ammonites del Calloviense inferior.
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Sobre estos niveles se encuentra la Capa de oolitos ferruginosos
de Arroyofrío. Esta unidad aflora de forma excepcional en diversas loca-
lidades de la Sierra de Albarracín, donde ha sido objeto de diversos
estudios (Villar del Cobo, Frias, Moscardón, Terriente, Arroyofrío). Se
trata de un nivel de 0,3 a 1 m de espesor, con abundantes ooides ferru-
ginosos de 2-3 mm de diámetro irregularmente distribuidos. Contie-
ne abundantes macrofósiles de ammonites, espongiarios, bivalvos y
braquiópodos. Junto a ammonites reelaborados del Calloviense infe-
rior, se encuentran otros del Oxfordiense inferior y medio (parte infe-
rior). La sedimentación durante el intervalo Calloviense medio-Oxfor-
diense inferior (que representa unos 5 millones de años de la historia
geológica) fue muy irregular y discontinua. Es probable que la sedi-
mentación tuviera lugar en una plataforma muy somera, con alternan-
cia de etapas de exposición subaérea e inundaciones episódicas, que
implicaron la erosión y retrabajamiento del sustrato y de los restos
fosiles. Los ooides ferruginosos pudieron ser formados bien en la pla-
taforma marina somera, con tasas de producción de carbonatos muy
reducidas, o bien ser derivados de las zonas emergidas adyacentes,
donde se formarían suelos lateríticos (en este caso, los ooides ferrugi-
nosos serían los residuos insolubles de estos paleosuelos, que fueron
resedimentados en la plataforma). Esta etapa de nivel de mar bajo ha
sido relacionada con el enfriamiento global que tuvo lugar desde el
final del Calloviense hasta el inicio del Oxfordiense (tránsito Jurásico
Medio-Superior).

4.3. Jurásico Superior

La discontinuidad del tránsito Jurásico Medio-Superior, mate-
rializada por el nivel con ooides ferruginosos de la Capa de Arroyofrío,
marca el inicio del ciclo del Jurásico Superior (J-3, Fig. 2). Las unida-
des calcáreas y margosas de esta época forman amplios y continuos
afloramientos al SE de la Sierra de Albarracín, desde Griegos hasta
Jabaloyas, e incluyen rocas de gran interés científico y didáctico, caso
de los niveles de pináculos arrecifales expuestos en torno a la población
de Jabaloyas. 

La primera unidad del Jurásico Superior corresponde a las cali-
zas de la Formación Calizas con esponjas de Yátova, de edad Oxfordien-
se medio–superior. Su espesor está comprendido entre los 10 y 20 m. Se
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trata de calizas de estratificación irregular, que forman un escarpe muy
característico por debajo de las margas del final del Oxfordiense (Fot.
6). La Fm. Yátova representa una etapa de inundación de la platafor-
ma (hasta varias decenas de metros de profundidad), y la colonización
de sus fondos por una abundante epiufauna, en especial equinoder-
mos, esponjas, bivalvos y braquiópodos. Los ammonites son también
muy abundantes. La unidad suprayacente, la Fm. Margas de Sot de
Chera se inicia con 10-15 m de margas oscuras fosilíferas, depositadas
al final del Oxfordiense. Los fósiles están bien preservados, a menudo
piritizados, e incluyen ammonites, bivalvos, corales solitarios, crinoi-
des, gasterópodos.

Una importante discontinuidad sedimentaria separa las unida-
des del Oxfordiense y del Kimmeridgiense. Éste último, en la Sierra de
Albarracín, está constituido por cuatro formaciones que se encuentran
en relación de cambio lateral según se hayan depositado en los domi-
nios someros o relativamente profundos de la plataforma. En las zonas
proximales, localizadas hacia el NO (Griegos, Frías, Terriente) las mar-
gas de la Fm. Sot de Chera forman una potente sucesión (Kimmerid-
giense inferior, 60–80 m de espesor) con intercalación de niveles de are-
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Fot. 6. Formaciones Yátova, Sot de Chera y Pozuel (Frías de Albarracín).
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niscas. Sobre ellas se encuentran las calizas oolíticas masivas o con
estratificación cruzada de la Formación Calizas oolíticas de Pozuel (parte
media del Kimmeridgiense, 40–60 m de espesor) a las que siguen las
calizas con pináculos arrecifales de la Formación Calizas con corales de
Torrecilla (Kimmeridgiense superior, 30-50 m de espesor). Hacia el SE
(Valdecuenca, Jabaloyas) las margas de la Fm. Sot de Chera reducen su
espesor (menos de 20 m) por cambio lateral a las facies más profundas
de la Formación Ritmita calcárea de Loriguilla. Se trata de alternancias
rítmicas de marga-caliza, con espesores conjuntos de 70-90 m. La
parte superior de esta unidad es también el equivalente lateral de la
Fm. Pozuel, de modo que por encima de la Fm. Loriguilla se encuen-
tra directamente la Fm. Torrecilla.

El Kimmeridgiense de la Sierra de Albarracín incluye puntos de
gran interés científico. Destacan los afloramientos de la Fm. Pozuel
entre Frías y Moscardón, donde se reconocen facies con estratificación
cruzada formadas a partir de bajíos y dunas (barras) oolíticas de hasta
5 m de altura, que migraron a partir de los flujos unidireccionales
inducidos por tormentas. Además, se encuentran diferentes aflora-
mientos con exposición de arrecifes de corales y otros organismos bio-
constructores del final del Jurásico (estromatopóridos, algas solenopo-
ráceas), cementados por microbios y algas cyanoficias (costras micro-
bianas). Entre ellos, señalamos los niveles de corales ramosos de Frías
(parte superior de la Fm. Pozuel), los pináculos de hasta 4 m de altura
y facies oncolíticas de Terriente (localidad tipo del Miembro Terriente)
y, de forma especial, los pináculos arrecifales de hasta 12 m de altura
que afloran entre Valdecuenca, Jabaloyas, Tormón y Arroyo Cerezo.
Los pináculos de Jabaloyas (Fot. 7), localizados en la zona de cabecera
de los diferentes barrancos que cortan la Muela del Jabalón (cabeceras
de los barrancos de la Canaleja, las Balsillas, la Hoz Seca, del Diablo)
han sido objeto de numerosos estudios.

En el inicio del Titónico (último piso del Jurásico) el mar se reti-
ro hacia el Este. Ello fue debido, en gran parte, al inicio de la etapa de
actividad tectónica que se extendió por buena parte del Cretácico Infe-
rior (Rift del Cretácico Inferior, Fig. 2). En la Sierra de Albarracín, la
sedimentación al final del Jurásico fue muy irregular y discontinua,
estando escasamente representada por las arcillas y areniscas de medios
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continentales y litorales de la Formación Calizas, areniscas y arcillas de
Villar del Arzobispo. De esta unidad proceden los restos de dinosaurios
encontrados en el entorno de Jabaloyas.

5. EL CRETÁCICO: UNIDADES ESTRATIGRÁFICAS Y EVO-
LUCIÓN SEDIMENTARIA 

El Cretácico en la Sierra de Albarracín se encuentra representa-
do en su extremo suroccidental, y sus afloramientos mas importantes
se localizan en la Muela de San Juan y en una banda que se extiende
entre Moscardón, Terriente y Jabaloyas. Su espesor total puede alcan-
zar los 500 m.
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5.1. Cretácico Inferior

Está representado por la Formación Arenas y arcillas de El Colla-
do. Su edad es Hauteriviense superior – Barremiense inferior. Se trata de
una unidad arcillosa y arenosa de colores grises y rojizos. Se localiza en
una banda de afloramiento en la falda de la Muela de San Juan y que
se extiende entre las localidades de Guadalaviar y Griegos. Su sedimen-
tación tuvo lugar durante una fase de tectónica extensiva que generó
diversas cubetas mas o menos aisladas y en las que se produjo una sedi-
mentación principalmente continental, de cursos fluviales en áreas
pantanosas y lacustre en zonas de marismas costeras. El registro sedi-
mentario es incompleto y se incluye en el ciclo C-1 (Fig. 2).

5.2. Cretácico Superior

Las rocas del Cretácico Superior están mejor representadas y se
originaron durante un tiempo de calma tectónica y subsidencia gene-
ralizada. Las rocas, principalmente calizas, son de origen marino a
excepción de las arenas que aparecen en la base del ciclo que tienen un
origen continental (Fot. 8). La sedimentación de las calizas tuvo lugar
en un contexto de una plataforma marina somera en la que las subidas
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y bajadas del nivel marino quedaron reflejadas en diversos ciclos trans-
gresivos y regresivos (Ciclos C-2 y C-3, Fig. 2).

- Formación Arenas de Utrillas. Con esta unidad, de edad
Albiense, comienza la Serie del Cretácico Superior Se dispone recu-
briendo discordantemente a los materiales del Cretácico Inferior y Jurá-
sico, con espesor variable de unos puntos a otros. Está constituida por
arenas o areniscas feldespáticas de grano fino a grueso y con cantos silí-
ceos dispersos, con matriz caolinítica blanca y cierto contenido en óxi-
dos de hierro y frecuente estratificación cruzada (Fot. 8). Su depósito
se realizó en ambientes continentales.

- Formación Arenas, arcillas y calizas de Santa Maria de las
Hoyas. Se trata de una unidad heterolítica que se superpone a la Fm.
Utrillas y está compuesta por una alternancia de limos, arcillas, arenas
finas, y calizas algo arenosas y margas verdes, predominando los térmi-
nos calcáreos hacia techo de la sucesión a la vez que contienen ostrei-
dos, algas calcáreas y foraminíferos. Su espesor está en torno a los 50
m. y su edad es Cenomaniense inferior – medio. Representa el comien-
zo de la transgresión marina sobre los depósitos continentales de la
unidad anterior y su depósito se realizó en una llanura mareal mixta
terrígeno – carbonatada que gradualmente da paso a una plataforma
interna carbonatada.

- Formación calizas dolomíticas de Nuévalos. Esta Formación se
superpone a la anterior y esta constituida por una sucesión de unos 60
m de dolomías y calizas dolomíticas grises estratificadas y a veces
nodulosas y bioturbadas de edad Cenomaniense superior. Presentan
niveles bioclásticos, bioturbados, y laminados, que señalan que su
depósito se realizó en ambientes sub a intermareales, dentro de una lla-
nura mareal carbonada.

- Formación Calizas nodulosas de Monterde. Constituida por
calizas nodulosas que hacia techo pasan a calizas dolomíticas tableadas
y ligeramente arcillosas en las que se identifican restos muy fragmen-
tados de braquiópodos, equinodermos y ammonites, con presencia de
foraminíferos planctónicos. Su espesor oscila entre 20 y 30 m, y su
edad aceptada regionalmente es de Turoniense inferior. Sus característi-
cas litológicas y fosilíferas permiten interpretarla como depositada en
condiciones de plataforma abierta de amplia circulación y de poca pro-
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fundidad. Este depósito se relaciona con el máximo transgresivo del
ciclo C-2 (Fig. 2) dentro de la Cordillera Ibérica (Fot. 9).

- Formación Calizas Bioclásticas de Jaraba.  Es una unidad de
dolomías muy cristalinas de aspecto masivo, que forman un resalte
característico en el terreno. A veces se muestran algo tableadas o bre-
choides. En ocasiones es posible reconocer texturas bioclásticas con
restos de moluscos y niveles bioturbados, y suelen presentar estratifica-
ción cruzada de gran escala. Tienen un espesor de 50 a 60 m y se le
atribuye una edad Turoniense superior. Todas estas características per-
miten interpretar que el depósito de esta unidad se realizó en una pla-
taforma interna carbonatada con algunos parches arrecifales y el des-
arrollo de barras litorales calcareníticas. Representa el relleno de la pla-
taforma y su progradación, y corresponde a la parte regresiva del ciclo
C-2 (Fig. 2).

- Formación Calizas dolomíticas del Pantano de la Tranquera.
Esta unidad descansa sobre una discontinuidad regional que se mues-
tra por la falta de registro sedimentario del Turoniense final y parte del
Coniaciense. Se trata de una sucesión de calizas dolomíticas finas y
dolomías cristalinas bien estratificadas, en las que es posible reconocer
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la presencia de laminaciones, porosidad de disolución de bioclastos,
cantos negros, brechas de desecación y pseudomorfos de anhidrita.
Todo ello lleva a interpretar su depósito como realizado en una plata-
forma restringida y sebkha costera en condiciones de aridez. Con esta
unidad se inicia el ciclo C-3 (Fig. 2). Su edad es difícil de precisar pero
debe incluirse en el Coniaciense – Santoniense inferior.

- Formación Calizas de Hontoria del Pinar. Se dispone sobre la
anterior de manera concordante, y en la Sierra de Albarracín está esca-
samente representada, encontrándose solo en el centro de los sincli-
nales de la Muela de San Juan y de El Vallecillo. Está formada por
unos 15 a 30 m de calizas dolomíticas, a veces algo brechoides y con
fragmentos de rudistas hacia la base, y calcarenitas y calizas bioclásti-
cas con estratificación paralela y cruzada en su parte superior. Contie-
nen restos de rudistas y frecuentes foraminíferos cuya asociación per-
mite situarla en el Santoniense a Santoniense superior. Se interpreta
como depositada en una plataforma poco profunda de alta energía,
con desarrollo de barras calcareníticas. Corresponde a un episodio
transgresivo sobre los materiales de la unidad anterior, dentro del
ciclo C-3 (Fig. 2). Este ciclo se encuentra incompleto por falta de
registro debido a la erosión.

6. TERCIARIO: TECTÓNICA Y SEDIMENTACIÓN

Al final del Cretácico tuvo lugar una regresión que culmina el
ciclo C-3, que no se encuentra representada en la Sierra debido a la
erosión. La regresión fue debida en parte al comienzo de las etapas
compresivas de la Orogenia Alpina, provocadas por el choque de la
placa Ibérica con la Europea. El resultado fue la erosión de relieves que
se iban generando y el depósito sincrónico de estos materiales en las
cuencas que se formaban en los márgenes de dichos relieves. De esta
manera y debido a que los esfuerzos de compresión se continuaron a
lo largo del Terciario inferior (Paleógeno), los materiales sedimentados
durante este tiempo se encuentran discordantes sobre los mesozoicos y
plegados conjuntamente con ellos. Durante el Terciario superior (Neó-
geno), una vez que cesaron los esfuerzos de compresión y los relieves
estuvieron formados, la erosión actuó rellenando las pequeñas cuencas
que se formaron en el seno de la Cordillera. 
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6.1. Paleógeno

En la Sierra de Albarracín los sedimentos plegados pertenecien-
tes al Paleógeno se localizan en el núcleo del sinclinal del Alto Tajo –
Valdecabriel.  El conjunto de la Sierra presenta en su extremo surocci-
dental, una estructura cabalgante sobre la Serranía de Cuenca (Fot.
10), producto de la Orogenia Alpina. En el núcleo del sinclinal asocia-
do al bloque inferior de este cabalgamiento, aparece una potente suce-
sión de materiales detríticos continentales, fundamentalmente arcillas
rojas con areniscas y conglomerados de cantos angulosos pertenecien-
tes al Paleógeno, y que se generaron en las partes proximales de abani-
cos aluviales procedentes de los relieves que se estaban formando.

6.2. Neógeno

En la Sierra de Albarracín existen pocos afloramientos de esta
edad. En las proximidades de Gea de Albarracín se localizan discor-
dantes sobre las calizas del Jurásico medio y superior. Se trata de una
sucesión de conglomerados, areniscas y arcillas de tonos rojizos que
constituyen los sedimentos del margen occidental de la fosa del Jiloca.
En el interior de la Sierra los afloramientos neógenos se limitan a áreas
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Fot. 10. Cabalgamiento del Alto Tajo. Portillo de Guadalaviar.
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de poca extensión, de relleno de pequeñas depresiones como la que se
extiende entre Bronchales y Orihuela del Tremedal, constituida por
arcillas y arenas con cantos cuarcíticos dispersos, o los afloramientos
discontinuos que se extienden entre Noguera y Tramacastilla, ambos
de edad Plioceno y discordantes sobre los materiales del Mesozoico. 
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INTRODUCCIÓN

Desde el punto de vista geomorfológico, la Sierra de Albarracín ofrece
una importante variedad de modelados (Fig. 1) y, además, una repre-
sentación de los mismos bastante espectacular. Estas circunstancias
vienen dadas por una larga evolución del relieve, en la que se alternan
los procesos endógenos y exógenos, actuando estos últimos sobre áreas
de considerable altura y de planitud manifiesta, que posibilitan y faci-
litan la generación de modelados ligados a fases frías, así como la
acción de procesos corrosivos kársticos.                          

De una forma muy simplificada (Fig. 2), la Sierra de Albarra-
cín está surcada en su parte central por una importante dorsal, consti-
tuida por un conjunto de antiformas, en cuyo núcleo afloran los mate-
riales  paleozoicos, que se dividen en diferentes macizos y que, a su vez,
están orlados por un tegumento de areniscas (rodeno) del Buntsands-
tein. Tanto al Norte como al Sur se desarrollan extensas parameras,
parcialmente escalonadas, que resultan de la elaboración de una super-
ficie de erosión sobre materiales carbonatados jurásicos. Por otra parte,
en el extremo suroccidental se localizan relieves estructurales inverti-
dos, formados por sinclinales colgados predominantemente formados
por materiales cretácicos, y arrasados en su cumbre por una superficie
de erosión. Más al Sur se encuentra un importante frente de cabalga-
miento, dando cara a un estrecho sinclinorio paleógeno, donde se
ubica el área de nacimiento de los ríos Tajo y Cabriel, que constituyen
el contacto con la Serranía de Cuenca. 

1. LAS SUPERFICIES DE EROSIÓN

El arrasamiento más antiguo constituye la superficie pretriási-
ca, que se reconoce muy localmente en algunos puntos en forma de
rampas parcialmente exhumadas en los márgenes de los macizos pale-
ozoicos, que nos habla de la importante etapa erosiva que tuvo lugar
con posterioridad al desarrollo del orógeno hercínico y con anteriori-
dad al Triásico inferior (Bunt), que es discordante sobre ella. Esta
superficie ha favorecido el modelado en relieve apalachiano que pre-
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Fig. 1. Mapa geomorfológico de la Sierra de Albarracín.
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sentan estos macizos paleozoicos, aunque tal vez parte de las superfi-
cies de cumbres puedan responder a una superficie posterior  También
en la Muela de San Juan, al sur de la Sierra, se observa un importante
cepillamiento cimero, que se eleva unos 200 m sobre la superficie de
erosión fundamental, ya mencionada, elaborada a su pie en los mate-
riales jurásicos. Este arrasamiento sobre materiales cretácicos al igual
que el que afecta a las cumbres paleozoicas se interpreta como una
superficie de erosión de edad intramiocena, que alcanza un impor-
tante desarrollo en la Cordillera Ibérica y marcos montañosos circun-
dantes, tal como queda reflejado, entre otros, en los trabajos de
Schwenzner (1936)  y  Gladfelter (1971). Esta superficie puede apare-
cer en el sector oriental de la Cadena Ibérica en posición de cumbres,
como en este caso de la Muela de San Juan,  pero también como super-
ficie exhumada, en el fondo de las cubetas neógenas, como la de
Teruel, sirviendo de base a los materiales miocenos de su relleno
(Gutiérrez y Peña, 1976).

A ambos lados de la dorsal paleozoica, se presentan extensos
afloramientos de materiales jurásicos, suavemente plegados, que están
decapitados por una superficie de erosión bien desarrollada (Solé y
Riba, 1952; Peña et al., 1984; Gutiérrez y Peña, 1990). Al Sur de esta
dorsal, la superficie se encuentra a unos 1.600 m y, al Norte, se pre-
senta escalonada hacia la fosa del Jiloca, alcanzando un mayor des-
arrollo a una cota en torno a los 1.500 m (Llanos de Pozondón). Esta
superficie de erosión enlaza, al Norte de Villel, con el techo de la for-
mación de calizas del páramo correspondientes a la fosa de Alfambra-
Teruel, por lo que su edad se estima que debe situarse en el Plioceno
inferior-medio, a juzgar por las dataciones paleontológicas de las for-
maciones calcáreas terciarias en esta fosa. Tanto la Muela de San Juan
como los macizos paleozoicos y el tegumento triásico, así como un
pequeño apuntamiento paleógeno (Ermita de los Santos de la Pie-
dra), constituyen relieves residuales con respecto a esta superficie de
erosión (Fot. 1), que debido a su extenso desarrollo se la ha denomi-
nado superficie de erosión fundamental de la Cordillera Ibérica. La
etapa de deformación distensiva del Plioceno superior produce la
deformación de esta superficie, configurando los grandes rasgos del
relieve que observamos en la actualidad. En esta etapa se genera la
fosa del Jiloca y la superficie de erosión se deforma y escalona hacia

44



Aspectos generales de la Geomorfología de la Sierra de Albarracín

dicha depresión, al igual que ocurre en otras unidades de la Ibérica
oriental (Simón, 1984).

2. LA KARSTIFICACIÓN

Las morfologías kársticas alcanzan un extraordinario grado de
desarrollo en la Sierra de Albarracín, encontrándose ejemplos realmen-
te sobresalientes, sobre todo en lo relativo a las formas exokársticas,
algunas de las cuales ya fueron descritas por Riba (1959). Se presentan
degradadas y parcialmente capturadas por la red fluvial cuaternaria, lo
que nos habla de la antigüedad de las fases álgidas de karstificación,
que pueden remontarse a tiempos pliocenos. 

Un conjunto de factores ha favorecido los procesos de corro-
sión kárstica. Por un lado, la presencia de formaciones carbonatadas en
los materiales del Jurásico y del Cretácico superior, unido a la fractu-
ración que presentan, posibilita la penetración del agua en el interior
de los macizos y el desarrollo de las morfologías kársticas. No obstan-
te, las intercalaciones margosas impiden la profundización del karst,
facilitando la actuación de los procesos fluviales. Por otra parte, la

45

Fot 1. Superficie de erosión de Pozondón y relieve residual de 
la ermita de los Santos de la Piedra.
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influencia de la fracturación  se hace manifiesta en la orientación de las
dolinas, desarrollo de los lapiaces, localización de los sistemas de pol-
jes y ubicación de las dolinas en pozo en zonas de máxima densidad de
fracturación (Martin Escorza, 1991). 

Sin embargo, el factor más significativo de cara al progreso de
la karstificación, tanto en esta unidad como en el resto de la Cordille-
ra Ibérica lo constituye la presencia de extensas superficies de erosión
desarrolladas sobre los materiales carbonatados. De este modo, sobre
la superficie intramiocena que nivela los conjuntos calcáreos de la
Muela de San Juan se reconoce un importante campo de dolinas en
embudo; también sobre la superficie de erosión fundamental, especial-
mente en los Llanos de Pozondón  y  en las áreas de Griegos-Villar del
Cobo (Fot. 2) y Frías de Albarracín, la extensión de las dolinas se hace
realmente espectacular sobre formaciones jurásicas.  En la parte meri-

46

Fot. 2. Dolinas en embudo y en artesa de Griegos - Villar del Cobo 
(Centro de Información Territorial de Aragón).
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dional de la Sierra predominan los sistemas de poljes, que se prolon-
gan hacia la Serranía de Cuenca. Las formas endokársticas, como en la
mayor parte de la Cordillera Ibérica, alcanzan un escaso desarrollo y
posiblemente ello es debido a la deformación del Plioceno superior,
que pudo favorecer la compartimentación y desconexión de los siste-
mas de cavidades y galerías.  La red fluvial también responde a este tipo
de modelado, elaborándose profundos cañones fluviokársticos y acu-
mulándose importantes formaciones de tobas calizas en algunos tra-
mos de su recorrido.

3. LAS FORMAS DE CLIMA FRÍO

A nivel casi anecdótico, existen algunas morfologías de ambien-
te glaciar, aunque reducidas a un pequeño sector del macizo del Treme-
dal, que incluye una morrena, situada a la salida de un circo, así como
un excelente glaciar rocoso (Peña et al., 2000). Pero uno de los rasgos
más relevantes de la geomorfología de la Sierra de Albarracín lo cons-
tituye la morfología periglaciar, que alcanza una magnitud considera-
ble, reconociéndose ejemplos de indudable interés, incluso a escala
peninsular. Se pueden diferenciar dos tipos de modelados en función
de su ubicación geológica. Así, en los macizos paleozoicos, durante las
fases frías cuaternarias las elevaciones de cuarcitas armoricanas y del
Valentiense inferior, afectadas por la crioclastia, suministraron materia-
les de gran tamaño que dieron origen a laderas y ríos de bloques. Estas
formas ya fueron reconocidas por Riba (1959) y García-Sáinz (1962).
Por otra parte, en las laderas elaboradas en materiales calizos, son bas-
tante frecuentes los depósitos de grèzes litées o derrubios estratificados,
así como canchales relictos y funcionales (Peña y Jiménez, 1993).

El ámbito periglaciar más importante es el macizo del Treme-
dal. Esta unidad de relieve está configurada por un conjunto de plie-
gues más o menos cilíndricos y un modelado apalachiano, dando lugar
a una serie de crestas aplanadas cuarcíticas y valles labrados en mate-
riales pizarrosos (Fot. 3). Sobre este relieve contrastado tuvo lugar la
actuación de los procesos periglaciares generando formas acumulativas
en laderas y valles. Los bloques están empastados en una matriz areno-
so-arcillosa y, en aquellas áreas en que esta matriz ha sido lavada super-
ficialmente, los bloques quedan expuestos, carentes de vegetación. Los
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bloques de todas estas acumulaciones están colonizados por líquenes,
lo que indica una ausencia de movimiento en la actualidad. La edad de
las mismas es difícil de precisar, aunque no cabe duda que se trata de
formas relictas y muy posiblemente en relación con las últimas pulsa-
ciones frías pleistocenas.

4. EL MODELADO FLUVIAL

La instalación de la red fluvial se produjo sobre la superficie de
erosión fundamental, por un encajamiento epigénico ayudado por el
levantamiento finiterciario de esta región. La mayor parte de la Sierra
de Albarracín está drenada por la red del rio Guadalaviar, que elabora
profundas gargantas, labradas en las formaciones calizas, separadas por
valles ensanchados abiertos en los materiales blandos del Keuper. Estas
circunstancias motivan que las acumulaciones de terrazas estén mejor
desarrolladas en estos tramos amplios de los valles (Torres, Albarracín),
así como en los lóbulos de algunos meandros encajados, donde se reco-
nocen hasta cinco niveles. No obstante, pueden observarse en estos
encajamientos acumulaciones de travertinos, puntualmente de gran
desarrollo, que presentan  morfologías en cascadas, depósitos  de repre-
samiento, etc. (Calomarde, Entrambasaguas).

5. UNIDADES DEL RELIEVE

Siguiendo especialmente el condicionante litológico, la Sierra
de Albarracín puede dividirse en una serie de grandes unidades morfo-
estructurales (Figs. 1 y 2), caracterizadas por modelados diferentes.
Estas grandes unidades de relieve son las siguientes:

5.1. Los macizos antiguos

Se corresponden con la alineación discontinua de macizos
paleozoicos que constituyen la dorsal central de la Sierra de Albarra-
cín. Son los macizos del Nevero, Tremedal, Carbonera, Collado de la
Plata y San Ginés, éste último ya en el Norte de la Sierra, prolongán-
dose hacia Sierra Menera por el Noroeste.

Estos macizos se encuentran individualizados por su mayor
altura entre los afloramientos mesozoicos que les circundan, afectados
puntualmente además por alguna falla marginal. Desde el NW se dis-
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tribuyen adoptando una pequeña curvatura, identificándose siempre
con destacados relieves de la Sierra, que se encuentran topográfica-
mente elevados por encima de las extensas planicies de su entorno. De
los cinco macizos, el del Tremedal no solamente es el de mayor tama-
ño, sino también el más elevado. Su cerro de Caimodorro, con 1920
m de altura, alcanza la cota máxima de la Sierra. 

Su morfología de relieves apalachianos ha sido condicionada por
su propia constitución litológica. Los niveles cuarcíticos resistentes
configuran bandas paralelas en resalte (Fot. 3), orientadas estructural-
mente de N a S y con aplanamientos en sus cumbres. Estas bandas
quedan alternativamente separadas por los valles de igual orientación,
abiertos en los materiales pizarrosos más blandos. Siguiendo los plan-
teamientos de Peña et al. (1984) y Jiménez (1987) en atención a otras
superficies elevadas de la Sierra, la superficie que nivela estas cumbres
podría interpretarse como de edad intramiocena. 

Estos macizos han sido modelados durante el Cuaternario por
los procesos de carácter periglaciar. Las morfologías resultantes han
sido minuciosamente estudiadas por Gutiérrez y Peña (1977) en el
macizo del Tremedal, donde por otra parte alcanzan su mayor desarro-
llo e importancia. Estos autores señalan las siguientes formas acumu-
lativas:

- laderas de grandes bloques, alimentadas por las cornisas cuar-
cíticas. Su material fino ha sido lavado en la parte central de la acumu-
lación, observándose cierto orden en los bloques acumulados, precisa-
mente por el proceso de levantamiento por helada. El material de
mayor tamaño suele encontrarse al pie de la acumulación, y en la parte
superficial de la misma. 

- Otras morfologías son los lóbulos y bancos de solifluxión, des-
arrollados sobre los afloramientos pizarrosos de las laderas, con taludes
de hasta 3 m y anchuras medias que oscilan entre los 0’2 y 2 Km en el
caso de los bancos.  

- Estas acumulaciones se movilizarían siguiendo la pendiente
de las laderas hasta el fondo del valle, originándose algunos ríos de blo-
ques, de hasta 2’6 Km de longitud y más de 250 m de anchura, lava-
dos de material fino en su eje, y ordenados como las laderas de bloques.
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5.2. Los relieves del rodeno

Bordeando los macizos paleozoicos encontramos los más desta-
cados afloramientos de materiales tríasicos de la Sierra. Entre estas lito-
logías adquieren una importante expresión morfológica los conglome-
rados y areniscas del Buntsandstein (rodeno), localizadas sobre todo en
torno a los macizos de Carbonera y Collado de la Plata, concretamen-
te entre las localidades de Albarracín, Bezas y Tormón. Otro de los
afloramientos a destacar es el que bordea el núcleo de San Ginés, en la
Sierra de Ródenas.

Estos materiales detríticos del Trías inferior constituyen un
conjunto de gran resistencia erosiva, que alcanza los 180 m de poten-
cia (Riba, 1959). Los conglomerados basales se identifican con ele-
mentos silíceos, con matriz de arenisca rojiza. Las areniscas supraya-
centes están formadas por granos de cuarzo con matriz arcillosa y
cemento calcáreo o silíceo. En ambos casos se observan estratificacio-
nes cruzadas y paleocanales.

Este conjunto litológico presenta un macromodelado de for-
mas turriculadas y bloques de arenisca, separados por largos y angos-
tos corredores o callejones (Fot. 4). Son morfoestructuras condiciona-
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Fot. 4. Macroformas de arenisca en el sector de Ródenas.
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das por la ampliación erosiva de las diaclasas preexistentes que acaban
generando torres de hasta 20 m de altura. y callejones de hasta 3’5 Km.
Los bloques y torres están afectados por procesos de meteorización
superficial que liman sus vértices y aristas, originando las típicas mor-
fologías en tormo. Por otro lado, en su parte basal suelen originarse fre-
cuentes abrigos dejando voladizos de areniscas.

En cuanto a microformas se refiere, las areniscas del Bunt-
sandstein en Albarracín se encuentran salpicadas de numerosas gnam-
mas superficiales, frecuentemente agrupadas en auténticos campos de
gnammas, que están conectadas a veces por canales de drenaje.  Tam-
bien se presentan muy tafonizadas en sus paredes verticales, con fuerte
alveolización en las zonas más favorables. En cualquier caso, son mor-
fologías de alteración originadas por los mecanismos de disgregación
granular, descamación y desplacación, bajo condicionantes de tipo cli-
mático, biológico y litológico-estructural (Benito et al., 1993). 

5.3. Las parameras calcáreas 

A ambos lados de la dorsal paleozoico-triásica que constituyen
las unidades anteriores, encontramos las parameras calcáreas de Pozon-
dón y de Villar del Cobo, extendiéndose respectivamente hasta el
macizo septentrional de Sierra Menera-San Ginés y hasta la alineación
de muelas meridionales.

Son en general dos extensos aplanamientos en materiales car-
bonatados, que se han identificado con la denominada superficie de
erosión fundamental (Peña et al., 1984). Su deformación posterior, en
el Plioceno superior, determinó su estado actual.

Estas parameras se encuentran en posición deprimida respecto
a sus relieves marginales, localizándose entre los 1300-1500 m de alti-
tud la paramera Norte de Pozondón (Fot. 5), mientras que la meridio-
nal, de Villar del Cobo, se ha desarrollado a mayor altura, entre los
1600 y 1700 m. Concretamente la planicie de Pozondón se presenta
además en forma de graderío, cayendo escalonadamente hacia la
depresión del Jiloca. 

Son superficies intensamente karstificadas, compartimentadas
por el encajamiento de la red fluvial y muy alteradas por los procesos
de gelifracción. En estas superficies se han desarrollado diferentes for-
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mas exokársticas (Gutierrez y Peña, 1979 a, b). Si bien los lapiaces han
sido generalmente alterados por la gelifracción superficial que afecta a
la zona, en cambio son muy frecuentes los campos de dolinas. Muy
características son las dolinas en cubeta, agrupadas en uvalas general-
mente, aunque las más espectaculares son las dolinas en embudo de los
campos de Pozondón y Griegos. Bajo favorables condiciones litoes-
tructurales, se han conformado también algunos sistemas de poljes,
como el de Orihuela del Tremedal (Fot. 5) y el de Ródenas.

Distintos valles de fondo plano o de incision lineal individualizan
retazos diferentes de superficie de erosión, compartimentada por
auténticos cañones o gargantas cuando se trata de cursos de primer
orden. El mejor ejemplo lo constituye el mismo río Guadalaviar, en el
que alternativamente se suceden profundos valles de fondo plano,
abiertos en el Keuper, entre tramos de cañones calcáreos de más de 200
m de desnivel. Estos valles estrechos presentan frecuentemente laderas
regularizadas por derrubios estratificados, así como algunos restos de
niveles de terraza fluvial y laderas con deslizamientos en el tramo
medio del Guadalaviar (Peña y Jiménez, 1993). 

5.4. Las muelas y valles meridionales

El sector más meridional de la Sierra está constituido por una
alineación de relieves con morfología de muela, individualizados por
amplios valles perimetrales, y en resalte topográfico. Son en concreto
las Muelas de San Juan, Frías de Albarracín, Moscardón, Terriente y
Javalón.

Se corresponden en su conjunto con una sucesión de grandes
sinclinales colgados, de direcciones diferentes, suaves buzamientos y
cierres periclinales, que han sido modelados en materiales cretácicos.
Presentan una cornisa resistente, elaborada en las litologías calcáreas
del Cretácico superior, y un talud areno-arcilloso abierto en las series
inferiores del Cretácico. El sinclinal de Frías está conformado en las
series del Jurásico inferior (Lías).

Sus cumbres conservan algunos retazos de superficies erosivas,
posiblemente intramiocenas, salpicadas por algunas dolinas en embudo
en el caso de la Muela de San Juan y Frías de Albarracín. Sus taludes
han sido retocados por solifluxión, encontrándose también, en el pri-
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mero de estos relieves, destacadas laderas con grandes bloques de origen
posiblemente periglaciar. 

Grandes valles de fondo plano marginan estos relieves (Fot. 6),
identificándose habitualmente con espléndidos poljes (Jiménez, 1991;
Peña et al., 1990, 1991). La existencia de estructuras deprimidas peri-
metrales, afectando a litologías calcáreas o arcillosas suprayacentes,
facilita la génesis de poljes como los de Guadalaviar-Villar del Cobo-
Frías de Albarracín. 

Hacia el sur, el sinclinal paleógeno del Alto Tajo-Valdecabriel,
de dirección ibérica, establece el límite entre la Sierra de Albarracín y
la de Cuenca. Este pliegue cobija dos grandes valles de fondo plano,
recorridos en dirección opuesta por los ríos Tajo y Cabriel, en su tramo
de cabecera (Fot. 6). El flanco norte de este sinclinal lo constituye el
fuerte relieve creado por el cabalgamiento de materiales mesozoicos del
Portillo de Guadalaviar.

6. EVOLUCIÓN GEOMORFOLÓGICA

El relieve actual de la Sierra de Albarracín está condicionado
sobre todo por el desarrollo de la superficie de erosión fundamental y
su deformación posterior. Las estructuras creadas con el plegamiento
alpino fueron niveladas por esta superficie erosiva, que acabó simultá-
neamente rellenando las depresiones marginales de la Sierra, hasta ori-
ginar una vasta superficie de erosión-colmatación, en el Plioceno
medio-superior. Este aplanamiento fue deformado con la última fase
tectónica del plegamiento alpino, en el Plioceno superior, originando
las grandes directrices del relieve actual de la Sierra.

Los niveles de aplanamiento de las cumbres más elevadas de la
Sierra, concretamente las cumbre de los macizos paleozoicos centrales
y de las muelas cretácicas meridionales, podrían interpretarse también
como restos de una superficie anterior, quizás intramiocena, y como
relieves residuales en relación con la superficie fundamental.  

Estas superficies se encuentran muy alteradas por los procesos
de disolución kárstica, que comenzarían ya a finales del Neógeno y con-
tinuaron a lo largo del Cuaternario. En estas parameras se han desarro-
llado numerosos y densos campos de dolinas y poljes, de diferentes for-
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mas, facilitados por su estructura y litología, y también por su topogra-
fía plana y elevada.  

Durante el Cuaternario se produjo el encajamiento de la red
fluvial de la Sierra, originando valles diferentes en función principal-
mente de la litología sobre la que se instalan. En consecuencia, las
superficies erosivas se encuentran compartimentadas bien por valles de
fondo plano, cuando se desarrollan sobre litologías bandas, o de inci-
sión lineal, originando profundos cañones, cuando afectan a formacio-
nes carbonatadas más resistentes. En cualquier caso, las laderas de estos
valles se encuentran regularizadas por acumulaciones de génesis peri-
glaciar, conservándose también algunos retazos de antiguas terrazas en
el curso medio del Guadalaviar.

El relieve de la sierra ha sido modelado igualmente por los pro-
cesos periglaciares del Cuaternario. La gelifracción ha afectado a toda
la zona, originando laderas y ríos de bloques en los macizos paleozoi-
cos y grezès liteés, canales y canchales cuando afectan a los materiales
calcáreos del Jurásico. Los taludes blandos también han sido modela-
dos por procesos de solifluxión, originando lóbulos, bancos y laderas
con bloques en las zonas elevadas de la Sierra, y algunos deslizamien-
tos sobre el Keuper, en su franja media.

En el Holoceno se registran también dos etapas templado-cáli-
das, asociadas en concreto con el Óptimo Postglaciar y el Subboreal
(entre 6.800-10.100 y 4.630 años B.P.), que propiciaron la génesis de
las acumulaciones travertínicas tanto del Guadalaviar, como de su
afluente el río de la Fuente el Berro (Meléndez et al., 1993; Peña et al.,
1994; Sancho et al., 1997). Los depósitos holocenos más recientes están
datados además por su relación de anterioridad/posterioridad al acue-
ducto romano construido en el margen del Guadalaviar, que se comple-
tan con otra etapa postmedieval observada en otros puntos de la Sierra.
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INTRODUCCIÓN

El rasgo dominante del paisaje de la Cordillera Ibérica Oriental
es la existencia de amplias altiplanicies, que se identifican con superfi-
cies de erosión, elaboradas a lo largo del Neógeno. Se trata del elemen-
to morfológico más característico de la Cadena, tanto por ser la forma
de relieve que mayor extensión alcanza, puesto que está presente en
todas las unidades, como por constituir un eslabón evolutivo funda-
mental, ya que, a partir de ella, se han desarrollado todas las demás.

El concepto de superficie de erosión tiene su origen en las con-
cepciones davisianas del ciclo de erosión normal, puesto que puede asi-
milarse al de peniplain, correspondiendo al resultado de la tercera fase
de evolución del relieve, tras las etapas de juventud y madurez. En la
senectud va a producirse la progresiva reducción de los interfluvios, que
conducirá a la génesis de una superficie prácticamente aplanada y sua-
vemente inclinada hacia el nivel de base general, una penillanura, sobre
la que pueden resaltar pequeños relieves residuales o monadnocks, y que
suele estar cubierta por formaciones detríticas más o menos potentes.

El sentido estabilista de esta teoría y el concepto de erosión
normal fueron duramente criticados por los sucesores de Davis. Se
plantea entonces la simultaneidad de la tectorogénesis y de la morfo-
génesis. Si el ciclo se ve interrumpido por pulsaciones tectónicas mar-
cadas, tiene lugar un rejuvenecimiento, traducido en niveles de erosión
escalonados, progresivamente más recientes en sentido descendente.
Si, por el contrario, las deformaciones son débiles, sólo se producen
sucesivos retoques apreciables del aplanamiento, que desembocan en
una penillanura poligénica. Posteriormente, con el desarrollo de la
geomorfología climática, las superficies serán consideradas básicamen-
te como el resultado de la actuación sucesiva de sistemas morfogenéti-
cos distintos, vinculados con los medios bioclimáticos correspondien-
tes, en los que se atribuye un papel fundamental a la vegetación (bios-
tasia y rexistasia). El problema estriba en la conjugación de estas alter-
nancias morfoclimáticas con los efectos de las deformaciones tectóni-
cas, muy importantes a lo largo de todo el Terciario y Cuaternario,
sobre todo en la cuenca mediterránea. 
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Formas de relieve relativamente similares se consideran resulta-
do de una intensa meteorización química bajo condiciones cálidas y
muy húmedas, pero también son típicas de regiones secas, donde se
generan planos rocosos inclinados, conocidos por los autores anglosa-
jones como pediments y pediplains. El pediplain es un aplanamiento
elaborado en regiones semiáridas por la coalescencia de pediments. El
término francés de glacis, se puede adaptar también a esta idea, consi-
derado como una gran llanura de erosión inclinada, constituida o no
por cubierta detrítica.

Las superficies de erosión en la Cordillera Ibérica Oriental se
identifican con aplanamientos que biselan de manera generalizada
rocas y estructuras variadas, pero predominantemente calcáreas. Su
geometría es más o menos perfecta, aunque suelen estar dotadas de
cierta pendiente en un sentido concreto y admiten irregularidades y
relieves residuales de variada extensión. Suelen estar parcialmente fosi-
lizadas o lateralmente asociadas a formaciones detríticas, que permiten
su datación y el reconocimiento de los variados procesos y condiciones
bioclimáticas bajo las cuales se han generado.

El estudio de las superficies de erosión no es fácil. Su antigüe-
dad hace que muchas veces aparezcan degradadas y sólo se conserven
a modo de línea de cumbres nivelada, difícil de identificar. En torno a
los relieves residuales, donde la pendiente se incrementa progresiva-
mente, resulta imposible delimitar el aplanamiento. Esta problemática
se agrava como consecuencia de la fuerte disección fluvial, que en oca-
siones vuelve irreconocible la superficie, hasta el punto de plantearse la
posibilidad de que amplios sectores se hallen exentos del arrasamiento.
Otras veces, la horizontalidad de los estratos impide discernir si nos
hallamos ante una superficie estructural o erosiva. Además, en la Cor-
dillera Ibérica se han constatado hasta tres niveles cronológicamente
distintos, que, incluso, están deformados por la tectónica, lo que com-
plica, todavía más, su análisis.

1. LOS NIVELES DE SUPERFICIE DE EROSIÓN Y SU EXTEN-
SIÓN

Aplanamientos del estilo de los descritos han sido reconocidos
en la Sierra de Albarracín, en la práctica totalidad de la Cordillera Ibé-
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rica y en otras unidades de la Península Ibérica, elaborados sobre todo
tipo de sustratos litológicos. En las unidades más próximas a escala
penínsular todavía no se han planteado conclusiones claras y consensua-
das acerca de las superficies de erosión, en lo que se refiere a la existen-
cia de varios niveles distintos, deformados o no, génesis y cronología.

Por la proximidad y por el gran desarrollo espacial que alcan-
zan, hay que destacar las superficies de erosión de la Meseta, cuyo estu-
dio ha dado lugar a dos hipótesis diferentes:

- Birot y Solé Sabarís (1954) y Solé Sabarís (1986) hacen refe-
rencia a una única superficie deformada, denominada “funda-
mental” y considerada finimiocena. Este aplanamiento habría
sido desnivelado por la tectónica Rodánica, que elevó algunos
retazos hasta el nivel de cumbres y desencadenó un nuevo ciclo
erosivo, que da lugar a un pedimento, relacionado con las rañas
y datado como finiplioceno. 

- Schwenzner (1943), Gladfelter (1971), García Abbad (1978)
y Pérez González (1982), suponen la existencia de distintas
superficies erosivas encajadas, hasta cinco, separadas por fases
tectónicas activas y correlativas a las distintas unidades tectose-
dimentarias terciarias e incluso del Cuaternario antiguo. Hipó-
tesis similares a ésta última, pero con diferentes dataciones para
los distintos niveles de aplanamiento, han sido presentadas por
Pellicer (1984) y Lemartinel (1985) en el Sector Noroccidental
de la Cordillera Ibérica. 

Las superficies de erosión en la Cordillera Ibérica Oriental han
sido estudiadas por numerosos autores, cuyas opiniones, al igual que
en la Meseta, pueden enmarcarse en dos hipótesis hasta cierto punto
enfrentadas:

• En primer lugar la que considera una única superficie erosiva
y atribuye a su deformación un papel definitivo en la configu-
ración actual del relieve, aunque aceptan la existencia de ram-
pas erosivas posteriores a esta etapa crucial (Birot, 1959;
Simón, 1984).

• La segunda hipótesis, propuesta por Pailhé (1974 y 1984), se
plasma en el reconocimiento de varias superficies distintas, aun-
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que básicamente el esquema planteado no es totalmente opues-
to al anterior. Difiere, entre otras cosas, en su datación y en la
escasa importancia que a nivel general se otorga a las deforma-
ciones del aplanamiento. 

En nuestra exposición sobre la problemática general planteada,
seguiremos un orden cronológico puesto que cada teoría parte de la
anterior, a la que complementa con la ayuda de recientes descubri-
mientos paleontológicos o de los nuevos supuestos. En realidad, el
modelo evolutivo más aceptado en la actualidad, propuesto por Peña
et al. (1984) y en otros trabajos posteriores, es ecléctico, en el sentido
de que retoma en parte supuestos procedentes de las dos hipótesis pre-
sentadas.

2. LA DEFORMACIÓN DE LA SUPERFICIE DE EROSIÓN
FUNDAMENTAL FINIPONTIENSE

Unos de los primeros estudios serios sobre este tema fueron los
de Solé Sabarís y Riba (1952) y Riba (1959), en la Sierra de Albarra-
cín. Allí describen una penillanura pretriásica y otra pontiense, localiza-
da a distintas alturas, en función de las deformaciones rodánicas, que
se plasman en la elevación del antiguo eje paleozoico y en un escalo-
namiento de bloques hacia las depresiones del Jiloca y de Teruel y en
la génesis de estrechos pedimentos al pie de Sierra Menera y de San
Ginés y, sobre todo, de cubiertas detríticas de piedemonte, muy exten-
didas en la región de Teruel y similares a las rañas meseteñas.

Birot (1959) en un trabajo sobre las Sierras de Gúdar conside-
ra que los puntos altos del macizo derivan de una superficie de erosión
generalizada entre 1.500 y 1.800 m que se encuentra deformada y el
pico de Peñarroya (2.019 m.) corresponde al centro del abombamien-
to que le afecta.

Moissenet y Gautier (1971) respetan este esquema general,
aunque dudan de la datación finipontiense de Birot, por la fauna villa-
franquiense encontrada, ya entonces, en la Puebla de Valverde y los
materiales pliocenos de las cuencas terciarias continentales del SE
peninsular. Reconocen una superficie finipontiense en el sector de
Rubielos de Mora y admiten que el nivel quizás haya continuado per-
feccionándose durante el Plioceno hasta el Villafranquiense.
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3. EL REJUVENECIMIENTO DE LA SUPERFICIE DE ERO-
SIÓN HASTA EL PLIOCENO MEDIO-SUPERIOR

Un importante jalón en la historia bibliográfica del tema lo
constituyen las numerosas investigaciones paleontológicas que permi-
ten precisar mejor la estratigrafía terciaria de las cuencas ibéricas, reju-
veneciendo los páramos terciarios de la fosa de Teruel hasta el Plioce-
no medio (Mein et al., 1983; Moissenet, 1982a, 1982b). Incluso, pare-
ce que localmente, prosigue este tipo de sedimentación carbonatada
hasta el Plioceno superior, por ejemplo en Escorihuela. También ha
sido concretada la edad, características y situación bioestratigráfica de
las formaciones detríticas de Sarrión y de la Puebla de Valverde, corres-
pondiendo respectivamente al Plioceno medio-superior (MN16) y al
límite Plio-Pleistoceno (MN17). 

A partir de estos trabajos se destierra definitivamente el atribu-
to de finipontiense otorgado hasta el momento a la superficie y se con-
sidera que el aplanamiento continuó elaborándose hasta el Plioceno
medio-superior, tal como se recoge en los estudios de Peña et al.
(1984) y Gutiérrez y Peña (1975, 1976, 1979, 1990) sobre Javalam-
bre, el valle medio del río Alfambra, las Sierras de Albarracín y el con-
junto de la provincia de Teruel.

Todos estos descubrimientos paleontológicos que completan la
información acerca de las superficies de erosión han permitido tam-
bién a Simón (1984) y Peña et al. (1984) situar cronológicamente las
distintas fases distensivas alpinas en este sector, cuya datación se reali-
za en parte por criterios geomorfológicos, elaborando un mapa de con-
tornos estructurales, en el que se aprecian claramente en la Ibérica
Oriental dos abombamientos mayores, los domos de Gúdar y Javalam-
bre (Fig. 1), individualizados por todo el sistema de depresiones pree-
xistentes, que, en este momento, tienden de nuevo a acentuarse: fosa
de Teruel, depresión de Sarrión-Mijares y fosas del Maestrazgo orien-
tal. Tras el hundimiento, las depresiones son modeladas por dos siste-
mas de glacis de erosión-acumulación encajados entre 20 y 40 m.,
conocidos en la depresión del Mijares como las formaciones de Sarrión
y de La Puebla de Valverde, datados en el Villanyense.

67



4. LOS NIVELES DE APLANAMIENTO ENCAJADOS

La otra hipótesis existente, que presenta cierta oposición con
respecto a las comentadas, es la preconizada por Pailhé (1971, 1974 y
1984), aunque de alguna manera es inherente a los planteamientos
expresados por algunos autores ya citados.

Ya Moissenet et al. (1972) y posteriormente Moissenet (1983),
en las Sierras de San Just y Montalbán, atribuyen al perfecto aplana-
miento alto que bisela la Sierra una edad probablemente finimiocena,
en relación con el Terciario que colmata la Val de Jarque. 

Por otra parte, Gutiérrez y Peña (1976) al estudiar el valle
medio del río Alfambra constatan también varias superficies erosivas:

M. V. Lozano, J. L. Peña
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Fig. 1. Mapa de contornos estructurales de la superficie de erosión fundamental
en la provincia de Teruel, deformada por procesos tectónicos posteriores a su
elaboración. A) Isohipsas con equidistancia de 10 m; b) Fallas; c) Flexuras, 

d) Rellenos del Plioceno superior-Cuaternario (Peña et al., 1984).
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una intramiocena, que aparece en la base del Mioceno de la fosa de
Teruel, y un nivel generalizado finipontiense por afinidad con la Mese-
ta. No obstante, apuntan ya que los niveles calcáreos superiores son en
este caso pliocenos (Esteras y Adrover, 1974) y por tanto habría que
ampliar la edad de la superficie hasta dicho período. Mencionan otro
nivel, identificado ya como un glacis, que alcanza gran extensión en
torno a Perales de Alfambra considerado como pliocuaternario.

Del mismo modo, Lozano (1983) y Sánchez Fabre (1989) reco-
nocen una superficie de erosión de edad probablemente Plioceno medio-
superior, muy deformada y escalonada entre la Sierra del Pobo y Teruel,
sobre la cual aparece encajado un nivel de glacis villafranquiense.

En el trabajo de Pailhé (1984) se realiza un análisis detallado de
las superficies de erosión en la Cadena Ibérica Oriental y distingue dos
niveles genéticamente distintos: una alta superficie finimiocena y otra
relacionada con el Plioceno de las fosas.

Dos posibles superficies antiguas encajadas se han constatado
en otros puntos de la cadena: en el sector de la Muela de San Juan, en
el sur de la Sierra de Albarracín (Jiménez, 1987), en la Sierra del Pobo
o en Sollavientos (Lozano, 1988).

Gracia (1990), en la región de Gallocanta, en el Sector Central
de la Cordillera Ibérica, presenta un planteamiento similar, recono-
ciendo una superficie intramiocena (S1), la superficie de erosión funda-
mental (S2), que topográficamente está relacionada con el páramo
turoliense, y un tercer aplanamiento (S3) relacionada con el páramo
superior, de edad Rusciniense. Finalmente estarían los glacis pliocuater-
narios formando el piedemonte de las sierras (Fig. 2).

En definitiva y como conclusión al recorrido bibliográfico efec-
tuado, las extensas superficies de erosión que, a diferentes alturas y con
distintos grados de conservación, se constatan en la Cordillera Ibérica
Oriental, se organizan en los siguientes niveles, recogidos ya práctica-
mente por Peña et al. (1984):

- Una superficie antigua, intramiocena o sin datar en otros pun-
tos, sobre la que aún destacan relieves residuales. Es una super-
ficie poco extendida y difícil de identificar, nivelando las cum-
bres o en el fondo de las fosas, fosilizada por depósitos terciarios.
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Fig. 2. Esquema general de evolución de superficies de erosión neógenas en 
el sector central de la Cordillera Ibérica (Gracia, 1990).
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- Una superficie fundamental muy generalizada y de edad Plio-
ceno medio-superior, que muy deformada, tal como se aprecia
en el mapa de isohipsas, se reconoce en todas las unidades a dis-
tintas alturas. Otros trabajos apuntan la posibilidad de un des-
doblamiento local en un nivel finimioceno y otro finiplioceno.

- Rampas erosivas encajadas en la anterior y relacionadas con los
glacis pliocuaternarios en el borde de las depresiones ibéricas.

5. LA GÉNESIS DE LAS SUPERFICIES DE EROSIÓN

El desarrollo y la elaboración de las superficies de erosión de la
Cordillera Ibérica Oriental ha estado determinada por la evolución
tectónica y las circunstancias paleogeográficas y climáticas de la cade-
na durante el Neógeno. 

5.1. El factor tectónico

En opinión de algunos autores (Pailhé y Thomas, 1984), el sis-
tema de morfogénesis/sedimentación que da lugar a la génesis de los
aplanamientos se halla más influenciado por las modificaciones de la
topografía ligadas a la tectónica, que por las variaciones climáticas. 

Tras las etapas paroxismales alpinas, en régimen compresivo,
que generan las estructuras de plegamiento ibéricas y a partir de esta
nueva topografía, comienzan a desarrollarse los aplanamientos, respe-
tando algunos relieves residuales. Entre el Oligoceno y el Mioceno
medio puede afirmarse que la superficie de erosión había alcanzado ya
un elevado grado de perfección, tal como puede observarse en el reta-
zo de aplanamiento intramioceno fosilizado que puede constatarse al
Norte de Alfambra (Gutiérrez y Peña, 1976). 

Esta topografía, casi totalmente arrasada, fue trastocada en el
curso de la tectónica distensiva que tiene lugar durante el Mioceno
medio, que compartimenta las estructuras, reactivando toda la red de
fracturación preexistente. Con la principal pulsación distensiva, algu-
nos retazos de la superficie de erosión intramiocena son deprimidos
hasta constituir el fondo de las nuevas depresiones neógenas, mien-
tras que otros son elevados para convertirse en áreas sometidas a
denudación.
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El esquema paleogeográfico derivado de esta primera disten-
sión puede establecerse a nivel regional a partir de los actuales aflora-
mientos mio-pliocenos depositados en las áreas deprimidas recién cre-
adas: la fosa de Alfambra-Teruel, la depresión de Sarrión-Mijares, los
corredores prelitorales del Maestrazgo, las depresiones anejas a la cuen-
ca del Ebro y en el interior de las sierras algunas pequeñas cuencas
intramontañosas. Todas estas depresiones van a ser colmatadas por
materiales detríticos y lacustres, durante el nuevo ciclo erosivo, que se
prolonga a lo largo del Neógeno superior y que desemboca en la géne-
sis de un aplanamiento, muy extendido y perfecto, denominado por
ello superficie de erosión fundamental (Peña et al., 1984).

Localmente, este ciclo fue interrumpido por una nueva fase
tectónica en el paso Mioceno/Plioceno, que desencadena nuevos pro-
cesos de erosión-acumulación y la superficie pliocena (S3 de Gracia et
al., 1988; Gracia, 1990), de desarrollo muy restringido, por la breve-
dad del período y porque el rehundimiento fue muy local.

En torno al Plioceno medio-superior, con las fases tectónicas
Iberomanchega I y II, se trastoca la topografía de la superficie de ero-
sión fundamental, transformándose profundamente la Cadena Ibérica.
Esta segunda fase distensiva es la responsable de la individualización
actual de los macizos montañosos de Javalambre, Albarracín y Gúdar-
Maestrazgo con respecto a las depresiones marginales y de las importan-
tes deformaciones que afectan a la superficie en el interior de las sierras.

Como consecuencia de la nueva topografía se produce otro
ciclo erosivo, responsable de los glacis pliocuaternarios, que retocan la
superficie pliocena deformada y alcanzan gran extensión en los márge-
nes de las cuencas. En el interior de los macizos, se observan aplana-
mientos encajados sobre la superficie fundamental, siendo a veces difí-
cil de determinar si se trata de retazos hundidos por la tectónica o ram-
pas generadas posteriormente. Suele tratarse de aplanamientos parcia-
les relacionados con procesos y formas kársticas (poljes).

5.2. Controles morfoclimáticos 

El marco topográfico-estructural que condiciona los aplana-
mientos no puede en ningún caso disociarse del medio bioclimático y
de los procesos concretos que los han generado. Su análisis ha de fun-
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damentarse forzosamente en estudios sedimentológicos, mineralógicos
y paleontológicos de las formaciones continentales correlativas a las
superficies de erosión y bien representadas en las fosas tectónicas ibé-
ricas. Esta cuestión ha sido tratada por Moissenet (1982a, b, 1985),
Pailhé (1984), Lozano (1988) y Gracia (1990).

Dadas las características sedimentarias de las depresiones tercia-
rias de la Cordillera Ibérica, parece que su colmatación tuvo lugar en
un ambiente climático semiárido con episodios húmedos y secos, plas-
mado en bruscos cambios laterales de facies, dentro de las cuencas
endorreicas.

Estas condiciones parece que se han prolongado, con escasas
variaciones, a lo largo de todo el Neógeno, incluso hasta el Plioceno
superior, puesto que con mayor extensión de unas u otras facies, el
esquema se repite tanto en el Mioceno, como en el Plioceno medio o en
el Villanyense, allí donde las características de las cuencas lo permiten.

Sin embargo, el relleno de las cuencas terciarias se caracteriza
también por las sucesiones verticales de facies, superponiéndose algún
episodio detrítico rojo a los bancos calcáreos o intercalándose niveles
carbonatados en las series detríticas. Estas alternancias sugieren pulsa-
ciones tectónicas que trastocan la paleogeografía de la cuenca, o bien
oscilaciones climáticas. Aunque el modelo de evolución climática
durante el Terciario no está totalmente definido ni consensuado, en
esquema podría haber sido el siguiente:

- Clima muy cálido y húmedo durante el Oligoceno superior-
Mioceno inferior.

- Tendencia hacia una progresiva aridificación en el Mioceno
medio-superior, con un paisaje de sabana o estepa y áreas pun-
tuales encharcadas, con vegetación más densa.

- Humidificación en el tránsito Mioceno/Plioceno, que quizás
derive simplemente de un reparto más homogéneo de las pre-
cipitaciones.

- Durante el Plioceno superior se produce de nuevo una acentua-
ción de la aridez con una reducción de la cubierta vegetal, coe-
xistiendo fenómenos dunares todavía con charcas temporales.
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- En el límite Plioceno/Cuaternario y en el mismo contexto
semiárido se registran las primeras pulsaciones climáticas frías,
plasmadas en los glacis de La Puebla de Valverde.

5.3. Los procesos de aplanamiento 

En este contexto climático y teniendo en cuenta el sustrato lito-
lógico, fundamentalmente calcáreo, de la Cordillera Ibérica Oriental,
los procesos de aplanamiento más lógicos, que han dado lugar a las
extensas superficies de erosión, han sido de tipo kárstico: alteración y
disolución química de las calizas, en épocas húmedas, alternando con
el arrastre fluvial de los procesos de esa meteorización en épocas más
secas. Bajo este clima en general semiárido, con pulsaciones húmedas,
descrito para la totalidad del Neógeno, se sucederían:

- Fases húmedas en biostasia, con abundancia de aguas ácidas,
en las que tendría lugar una karstificación generalizada. La
disolución, en sentido vertical y horizontal, se produce a partir
de fisuras y debilidades estructurales, bajo una capa de suelo
cuya potencia se vería incrementada por las arcillas de descalci-
ficación. Las aguas, cargadas de carbonato cálcico y acumula-
das en las charcas, producirían fenómenos de precipitación quí-
mica y la formación de las calizas travertínicas de los páramos
de las cuencas. Existen retazos de aplanamiento sobre rocas
paleozoicas ácidas, efecto de procesos de meteorización quími-
ca y lixiviación de la sílice, con la formación de las alteritas
correlativas, que encajan perfectamente con el modelo morfo-
climático propuesto.

- En las fases secas, con precipitaciones intensas y esporádicas, en
condiciones de rexistasia, los suelos rojos y los mantos de altera-
ción serían arrastrados por el arroyamiento hacia las cuencas
endorreicas, donde los canales irían depositando el material,
siguiendo el esquema en abanicos, ya mencionado, y ejercerían
la planación lateral sobre su sustrato e, incluso, procesos de pedi-
mentación y retroceso de vertientes, con knicks basales. Estas
serían las formaciones de facies rojizas detríticas de las cuencas.

En realidad, tal como plantean Moissenet (1985) y Gracia
(1990), los procesos de aplanamiento han sido eficaces con bastante
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continuidad desde el Oligoceno superior con retrabajamientos sucesi-
vos de unas superficies sobre otras, tras las distintas interrupciones de
origen tectónico. En las zonas no afectadas por las etapas distensivas ha
tenido tiempo de generarse durante todo el Neógeno un aplanamien-
to poligénico. Sin embargo, en las áreas tectónicamente inestables, su
elaboración ha sido interrumpida, reduciéndose a superficies parciales
que cortan las calizas en el borde de las fosas y penetran en los maci-
zos montañosos en forma de golfos y están relacionadas con las forma-
ciones Plio-pleistocenas. 

6. LAS SUPERFICIES DE EROSIÓN Y SUS DEFORMACIONES
EN LA SIERRA DE ALBARRACÍN

Lo mismo que en la práctica totalidad de la Cordillera Ibérica
Oriental, los rasgos definitorios del relieve de la Sierra de Albarracín
resultan de la deformación de las superficies de erosión neógenas y,
sobre todo, de la superficie de erosión fundamental, que es la que mayor
extensión posee. Del generalizado aplanamiento únicamente resaltarían
algunos relieves residuales elaborados fundamentalmente en las cuarci-
tas de los macizos paleozoicos, pero también en rocas detríticas tercia-
rias (Santos de la Piedra) o en calizas mesozoicas (Cerro del Pú). 

En general, el grado de conservación de la superficie es bueno,
pero, actualmente en algunos sectores, está incidida y compartimenta-
da por la red fluvial. Los distintos retazos de aplanamiento se hallan en
la Sierra a altitudes muy variadas, desde 1.000 a más de 1.800 m, por
lo que, lo mismo que en áreas próximas, se plantea cual es el peso en
esta configuración topográfica de la existencia de niveles erosivos cro-
nológicamente distintos y de la deformación de las superficies con las
últimas fases distensivas. Los distintos autores que han estudiado la
Sierra han reconocido, por una parte, la existencia de varios niveles
encajados, pero también de replanos de erosión limitados por fallas en
graderío, mediante las cuales se produce el contacto, por ejemplo,
entre la Sierra y las vecinas depresiones del Jiloca y de Teruel (Fot. 1).

Ya Lautensach (1932) señala que la superficie de los páramos
miocenos castellanos, se continúa a partir de Cuenca, arrasando las
calizas mesozoicas de la Cordillera Ibérica, y gana progresivamente alti-
tud, hasta alcanzar los 1.800 m en los límites de Castilla y Aragón.
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Solé Sabarís y Riba (1952) y Riba (1959) en un profundo estu-
dio sobre la geología y geomorfología de la Sierra (Fig. 3), constatan
tres tipos de superficies de erosión: 

- La superficie pretriásica: exhumada por el progresivo retroceso
de las cuestas triásicas y que se conserva bien en las vertientes surocci-
dentales de los macizos paleozoicos, pero raramente horizontal (Fot. 2).
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Fot. 1. Escalón intermedio de la superficie de erosión deformada de la paramera
Norte de la Sierra. Al fondo, la depresión del Jiloca y la Sierra Palomera.

Fig. 3. Bloques diagramas representando la evolución morfológica de 
la Sierra de Albarracín (Riba, 1959). En verde oscuro, el sustrato paleozoico; 

en color azul el tegumento mesozoico; en naranja y marrón los rellenos 
terciarios de las fosas.
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- La superficie de erosión finipontiense: que aparece tanto sobre
el paleozoico como sobre las parameras mesozoicas de Pozondón y
Villar del Cobo. Su datación se efectúa por la relación con los páramos
castellanos y con las calizas pontienses de Concud (Teruel). Esta super-
ficie está afectada por dos tipos de deformaciones:

• Fallas: algunas con traducción topográfica, como las que limi-
tan los macizos paleozoicos elevándolos como horsts, a cuya
expensa se han generado depresiones periféricas, a veces endo-
rreicas, que conservan cobertera neógena; otras, entre Pozon-
dón y el Jiloca, rompen la penillanura en un graderío tectóni-
co de descenso hacia el centro de la fosa; y, por último, existen
fallas cicatrizadas y niveladas por pedimentos más recientes.

• Abombamientos: para detectarlos, Riba (1959) realizó un
mapa de isohipsas, en el que localizó, sobre una base topográ-
fica los retazos de superficie y, prescindiendo del encajamiento
de la red fluvial actual, unió con isohipsas los puntos de peni-
llanura situados a igual altura. Por este procedimiento, llega a
identificar deformaciones positivas en el nudo hidrográfico de
Albarracín, el sector de Motos, Orihuela y Alustante, la Muela

Fot. 2. Relieves en cuesta del rodeno (Buntsandstein) en contacto discordante
(superficie pretriásica) sobre el Paleozoico de Sierra Carbonera.
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de Jabaloyas, la depresión de Entrambasaguas, el de Peña Blan-
ca y la arruga central de la paramera de Pozondón.

- Al tercer tipo de superficies corresponderían los pediments del
Cuaternario inferior que retocan los bordes de algunos macizos
paleozoicos, vinculados a depósitos asimilables a las rañas. Se
observan entre Ródenas y Tordesilos, al pie de Sierra Menera y
del cerro de San Ginés y en el Collado de la Plata. Su edad es
postpontiense, posterior a la elevación de los bloques paleozoi-
cos, deformación de la penillanura y al hundimiento de la fosa
de Teruel, pero anterior al encajamiento propiamente cuaterna-
rio de la red fluvial actual.

Más tarde, Gutiérrez y Peña (1977) en su estudio sobre las acu-
mulaciones periglaciares del macizo del Tremedal, también reconocen
una superficie pretriásica en los márgenes del macizo y una superficie
policíclica en las cumbres, cuya elaboración termina a finales del Pon-
tiense y que fué deformada en el paso del Plioceno al Cuaternario.
Sobre los extensos aplanamientos se desarrolla una etapa importante
de karstificación (Gutiérrez y Peña, 1979a, 1979b) y con su deforma-
ción se desencadena la génesis de extensos conos y glacis de edad villa-
franquiense.

En trabajos posteriores y tras los nuevos datos paleontológicos
arrojados por los materiales terciarios de las fosas, la superficie de ero-
sión, que, por su extensión en la cadena, es calificada como superficie
fundamental de la Cordillera Ibérica (Peña et al., 1984; Gutiérrez y
Peña, 1990) se rejuvenece hasta el Plioceno medio-superior. Las series
carbonatadas jurásicas, suavemente replegadas y aplanadas, conforman
dos parameras separadas y dominadas topográficamente por los maci-
zos paleozoicos sobreelevados:

- La paramera más septentrional (Fots. 3 y 4; Fig. 4) se extien-
de entre los macizos del Tremedal-Carbonera-Collado de la
Plata y el macizo de San Ginés-Menera, como un altiplano
deprimido entre estas unidades y muy karstificado, aunque por
su sector más oriental no tiene límites bien marcados, cayendo
en escalones sucesivos hacia el valle del Jiloca. Las alturas de
esta zona amesetada están en su mayor parte por encima de los
1.400 m., aumentando hacia el Noroeste, en función de un
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Fot. 3. Superficie de erosión fundamental de la paramera de Pozondón. 
Al fondo, los relieves residuales de Sierra Menera y Ródenas.

Fot. 4. Superficie de erosión fundamental de los Llanos de Pozondón 
y relieve residual de San Ginés.



M. V. Lozano, J. L. Peña

80

Fig. 4. Mapa de superficies de erosión de la Sierra de Albarracín.
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abombamiento situado al Oeste, en las inmediaciones del
macizo del Tremedal, tal como recoge el mapa de contornos
estructurales presentado por Alfaro (1988).

- La paramera más meridional está situada entre los núcleos
paleozoico-triásicos del Tremedal-Carbonera-Collado de la
Plata y las muelas cretácicas del límite sur de la Serranía. Su
extensión es menor que la de la paramera norte, pero sus ras-
gos son parecidos. Presenta alturas entre 1.300 y 1.600 m y en
ella se encajan profundamente los ríos Griegos, Guadalaviar y
de la Fuente del Berro. 

En el eje topográfico de la Sierra de Albarracín han quedado
individualizadas una serie de “muelas”, de similar composición litoló-
gica (calizas y calizas arenosas del Cretácico superior y Jurásico), defor-
mación estructural (sinclinales cortos y laxos), y morfología (platafor-
mas subhorizontales, que conservan en sus cumbres restos de superfi-
cies erosivas karstificadas). Algunas de ellas, como la Muela de San
Juan, dominan topográficamente la superficie de erosión fundamental
unos 200 m (Fots. 5 y 6) y se ha interpretado (Peña et al., 1984,
1990a, 1990b) como vestigio de un nivel de aplanamiento anterior,
quizás la superficie intramiocena, representada en el fondo de la fosa
tectónica de Alfambra-Teruel y en la Serranía de Cuenca. 

Jiménez (1987, 1991) analiza la posibilidad de que se trate de
un retazo del arrasamiento fundamental deformado, pero concluye
que se trata de una superficie más antigua que la conocida como fun-
damental, y como, en ese momento, el testimonio más claro de un
aplanamiento pre-fundamental en la Cordillera Ibérica Oriental es
intramioceno (Gutiérrez y Peña, 1976), le atribuye esta cronología. 

En realidad, el modelo morfológico planteado y, sobre todo, la
identificación correcta de los distintos retazos erosivos con el nivel
correspondiente, se complica en la Sierra de Albarracín, y, no sólo, por
la deformación de las superficies o por la disección de las mismas efec-
tuada por la red fluvial, sino fundamentalmente, por la intensa karsti-
ficación desarrollada sobre ellas.

En efecto, encajados por debajo de las superficies neógenas, sue-
len aparecer aplanamientos de origen fluviokárstico, vinculados a pol-
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jes que se generaron a favor de las líneas de fracturación o de las defor-
maciones negativas de la superficie fundamental. Algunos de ellos ya
han sido estudiados por Peña et al. (1990a, b), como los de Villar del
Cobo, Frías y Guadalaviar. En la Cordillera Ibérica Oriental, la etapa
álgida del proceso de karstificación, se atribuye al Plioceno medio-supe-
rior, aunque las depresiones han continuado evolucionando durante el
Cuaternario. También en el contacto de la Sierra con la fosa del Jiloca,
existen glacis desnudos que dan lugar a superficies de aplanamiento de
edad pliocuaternaria, que en algunos casos se han confundido con apla-
namientos de poljes, como ocurre en el sector de Cella.

La captura posterior de estas cuencas de origen kárstico, en
principio cerradas, por parte de la red fluvial, que ha llegado a desman-
telar los antiguos fondos, convierte, a veces, en irreconocibles los anti-
guos poljes y sus límites. Como el tipo de proceso que ha generado las
superficies de erosión y los aplanamientos kársticos debe ser el mismo,
la corrosión de las calizas y evacuación posterior del material residual,
su morfología también es similar, por lo que, lógicamente cabe la fácil
confusión entre ellos.
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Fot. 6. Paramera de Villar del Cobo-Loma Alta. 
Al fondo, en resalte, el macizo del Tremedal.
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Por ello, existe la posibilidad de que aparentes encajamientos
entre superficies, que sugieran niveles cronológicamente distintos, por
ejemplo las superficies intramiocena y la fundamental, correspondan,
en realidad, a las deformaciones de la fundamental y a un antiguo
fondo de polje desarrollado por debajo y hoy difícilmente identificable.
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INTRODUCCIÓN

El modelado kárstico constituye uno de los componentes más
importantes del relieve de la Cordillera Ibérica, donde existen numero-
sos campos de dolinas y sistemas de poljes (Fig. 1) debido a la abun-
dancia de afloramientos carbonatados de edad mesozoica, muy tectoni-
zados y biselados por superficies de erosión, cuya horizontalidad topo-
gráfica facilita la penetrabilidad del agua y los procesos de disolución.

Las áreas más espectaculares de paisaje kárstico se localizan en
la parte oriental de la Cordillera, especialmente en la Serranía de
Gúdar-Maestrazgo, la Sierra de Javalambre, la Serranía de Cuenca y la
Sierra de Albarracín. En todas estas zonas, las formaciones karstifica-
bles pertenecen fundamentalmente al Jurásico y Cretácico superior y
la corrosión se manifiesta en la generación de depresiones cerradas de
origen kárstico: extensos campos de dolinas y sistemas de poljes, acom-
pañados por lapiaces. 

En la Sierra de Albarracín están los ejemplos más característi-
cos del modelado de depresiones de origen exokárstico, destacando los
campos de dolinas de los Llanos de Pozondón, Villar del Cobo, Frías
de Albarracín, Muela de San Juan, etc. y el sistema de poljes de los
Montes Universales, en la parte meridional de la Sierra, que se prolon-
ga por las áreas kársticas de la Serranía de Cuenca.

1. TIPOS DE DOLINAS

Las dolinas son cavidades kársticas cerradas, de contorno circu-
lar u oval, con morfología diversa, con drenaje subterráneo y cuyo diá-
metro es normalmente mayor que su profundidad. Se encuadran den-
tro de las formas de tamaño medio, variando su diámetro y profundi-
dad entre pocos metros y varios cientos de metros.

Su ámbito habitual es la zona extratropical, pudiendo aparecer
aisladas o agrupadas en campos de dolinas. En uno de estos campos
pueden encontrarse numerosas dolinas que frecuentemente se alinean
sobre contactos o fallas. La presencia de estos campos de dolinas es sín-
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Fig. 1. Mapa de situación de las principales áreas kársticas 
de la Cordillera Ibérica, apreciándose las zonas con mayor desarrollo 
de campos de dolinas y sistemas de poljes (Gutiérrez y Peña, 1989).

toma de una importante red de conductos y cuevas subterráneos por
los que existe una circulación de agua.

El fondo y las vertientes de las dolinas pueden coincidir con
afloramientos de roca in situ, o estar tapizados, total o parcialmente,
por suelo o depósitos superficiales, entre los que tienen un lugar des-
tacado las arcillas residuales impermeables. Según el ámbito morfocli-
mático en el que se ubican las dolinas estos depósitos son gelifractos,
bloques, turba (áreas frías y de montaña), terra rosa (mediterráneo) o
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arcillas lateríticas (trópicos húmedos). La impermeabilidad de estos
depósitos puede originar en algunos casos encharcamientos y zonas
endorreicas. Estas acumulaciones mantienen la humedad sobre las cali-
zas infrayacentes y dan continuidad a la corrosión a través de zonas
preferenciales, que coinciden con los conductos de drenaje, progresi-
vamente ampliados y desarrollados por la disolución. 

Las dolinas pueden presentar formas y proporciones diferentes,
por lo que podemos distinguir entre ellas varios tipos. Esta diferencia-
ción puede efectuarse según dos criterios distintos, el morfométrico y
el genético.

La distinción de las dolinas en función de su forma y dimensio-
nes la inició ya Cvijic a finales del siglo XIX y fue seguida posterior-
mente por otros autores como Nicod (1972) (Fig. 2). Se distinguen:

- Dolinas en cubeta o de forma de plato (flat ó dish-shaped doli-
nes): escasamente marcadas en la topografía y paredes suaves.

- Dolinas en caldero o artesa (doline en baquet, bowl-shaped
dolines). Poseen una razón diámetro/profundidad de 10/1 y las
pendientes de sus laderas están en torno a 10 - 12º. Su fondo
suele estar cubierto de suelo y frecuentemente encharcado.

- Dolinas en embudo (doline-entonnoir, funnel-shaped dolines).
Su diámetro duplica o triplica la profundidad, y sus paredes
presentan una fuerte pendiente (30-40º), pudiendo hallarse
total o parcialmente cubiertas de depósitos. Su fondo suele ser
plano como consecuencia del relleno parcial de la depresión.

- Dolinas en pozo o en ventana (doline-puits, kettle-shaped,
well-shaped dolines). Diámetro menor que la profundidad y
paredes prácticamente verticales, en las que aflora la roca. En
su fondo pueden aparecer acumulaciones de bloques, llegados
hasta allí por caídas o desplomes de gravedad. 

Según el criterio genético y sintetizando las múltiples clasifica-
ciones efectuadas, podemos distinguir:

- Dolinas de disolución (dolines normales de disolution, nor-
mal solutional doline, solution dolines, solution sinks). Se generan
como consecuencia de la concentración de los procesos de
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Fig. 2. Clasificación morfométrica de las dolinas (a partir de Nicod, 1972).

corrosión, ejercidos por el agua de lluvia, escorrentía o fusión,
sobre determinados puntos favorables o discontinuidades en la
roca. Morfológicamente suele tratarse de cubetas o calderos,
según sea su estadio evolutivo. 

- Dolinas de colapso (dolines d’effondrement, collapse doline,
collapse sinks). Resultantes del colapso o desplome rápido de
cavidades existentes en la roca en profundidad, que indirecta-
mente está asociado con la corrosión kárstica. Son irregular-
mente circulares y tienen paredes abruptas, con relaciones diá-
metro/profundidad bastante elevadas y morfología característi-
ca en pozo, artesa o embudo. 
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Fig. 3. Génesis de una dolina de subsidencia a partir de recarga difusa 
(Drew, 1985).

- Dolinas aluviales (aluvial doline, doline du karst sous-jacent o
crypto-karst, subsidence doline, soil piping dolines, suffosion doli-
nes). Se desarrollan cuando las calizas están cubiertas de suelos
potentes, aluviones u otros depósitos superficiales. La disolu-
ción interior permite el descenso gradual y lento de los mate-
riales y la formación en superficie de una suave depresión, con
las laderas y fondo tapizados por estas acumulaciones, a veces
impermeables. La talla más habitual de estas dolinas es reduci-
da: 8-10 m. de diámetro y 3 m. de profundidad.
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- Dolinas de subsidencia (solution subsidence doline, doline du
karst sous-jacent o crypto-karst). Se trata de depresiones cerradas
amplias, formadas sobre rocas normalmente detríticas (arenas,
areniscas o conglomerados) de potencia considerable, que se
superponen a formaciones litológicas kársticas (Fig. 3). Suelen
tener forma de cráter o artesa, con paredes verticales y ratio diá-
metro/profundidad de 6/1. Hay cierta confusión terminológi-
ca y conceptual entre las denominadas dolinas de subsidencia,
de karst subyacente, de karst cubierto y aluviales, puesto que
todas ellas responden a procesos similares. 

2. LOS CAMPOS DE DOLINAS DE LA SIERRA DE ALBARRACÍN

En la Sierra de Albarracín existen dos grandes campos de doli-
nas (Peña et al., 1984; Gutiérrez y Peña, 1990 Peña et al., 2000): el de
los Llanos de Pozondón (Fig. 4 ) y el de Villar del Cobo (Fig. 5). El pri-
mero de ellos (Gutiérrez y Peña, 1979a), que parece prolongarse, aun-
que con menor espectacularidad, hacia Tordesilos, más al Norte (Moya,
1990), se localiza sobre la paramera septentrional de la Sierra (Fot. 1),
que a unos 1.500 m de altitud, conforma una zona relativamente
deprimida entre los macizos paleozoicos del Tremedal y de San Ginés.
El karst de Villar del Cobo (Gutiérrez y Peña, 1979b) se desarrolla
sobre la paramera meridional de la Sierra de Albarracín (Fots. 2 y 3), al
Sur del macizo del Tremedal, entre los 1.600 y 1.700 m de altitud.

En ambos casos, la karstificación tiene lugar fundamentalmen-
te sobre terrenos jurásicos, organizados en varias unidades: 

- La formación de carniolas del Liásico (70-120 m de poten-
cia), junto con las calizas y margas del Lias (115-125 m),

- las margas toarcienses (20-48 m), 

- las calizas con nódulos de sílex, oolíticas a techo del Dogger
(82-116 m). 

En la paramera norte, los materiales están afectados por pliegues
alpinos, laxos, orientados de NW a SE y afectados por una densa frac-
turación ortogonal, que no tienen traducción topográfica, al estar cor-
tados por la superficie de erosión fundamental (Fot. 4) muy deforma-
da y escalonada. Sobre ella destacan los macizos paleozoicos menciona-
dos y el pequeño relieve residual paleógeno de Los Santos de la Piedra.

96



Los campos de dolinas de la Sierra de Albarracín

97

Fig. 4. Mapa geomorfológico del campo de dolinas de 
los Llanos de Pozondón (Peña et al., 2000).
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Fig. 5. Mapa parcial del campo de dolinas de la paramera sur de la sierra de
Albarracín (Peña et al., 2000).
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Fot. 1. Ortoimagen de las dolinas en embudo y pozo del sector sur de 
los Llanos de Pozondón (Centro de Información Territorial de Aragón).

La karstificación se produjo, pues, sobre extensos aplanamien-
tos, en los que sería difícil la concentración y organización de la red
hidrográfica, facilitándose, de este modo, la percolación del agua y el
avance de los procesos de disolución. Han sido precisamente esta pla-
nitud generalizada y la densa fracturación que presentan las calizas,
junto con la elevada altitud y el matiz climático de montaña, fresco y
húmedo, las condiciones favorables al desarrollo del karst. El análisis
de las direcciones de los alineamientos de las dolinas de Villar del
Cobo mostró (Martín Escorza, 1991) que las direcciones de los plie-
gues generaron las orientaciones principales, mientras que la fractura-
ción tiene un carácter más secundario.
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Fot. 3. Dolina en embudo en los Llanos de Pozondón.

Fot. 4. Aplanamiento de la superficie de erosión sobre calizas jurásicas, en un corte
de dolina en embudo de Pozondón. Al fondo, los relieves del macizo del Tremedal.
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No obstante, los procesos de carácter frío, como la crioclastia,
que se manifiesta como muy eficaz durante determinadas etapas cua-
ternarias, impiden una buena conservación y desarrollo de algunas for-
mas kársticas. Este es el caso del lapiaz, que se observa con dificultad,
por haber sido destruido por la gelifracción. A pesar de todo, se han
constatado ejemplos, tanto de lapiaces de tipo estructural, resultante
de la disolución a partir de diaclasas y discontinuidades de la roca,
como de lapiaces tubulares u oquerosos, generados bajo un suelo, pos-
teriormente degradado.

Las dolinas mejor representadas en la sierra son las de forma de
cubeta, de embudo y en pozo, que se alinean en las direcciones de frac-
turación dominantes NW-SE y NE-SW e incluso llegan a coalescer
lateralmente para formar uvalas. Desde el punto de vista genético, las
primeras corresponden a procesos de disolución normal, mientras que
en la formación de los otros dos tipos han jugado un papel muy
importante los colapsos internos.

Las dolinas en forma de cubeta se localizan, esencialmente,
sobre el nivel de calizas del Lias. Su tamaño es variable, siendo las
máximas dimensiones de 350 m de diámetro y 15 m de profundidad.
Todas poseen un fondo muy plano, con los bordes raramente escarpa-
dos, por lo general degradados hasta el punto, a veces, de desaparecer
el escarpe y conservarse únicamente el fondo relleno de la dolina, de
límites imprecisos (Fot. 5). Los fondos, constituidos por arcillas de
descalcificación y clastos calizos, son la única zona cultivable en estas
planicies calcáreas. 

Por coalescencia llegan a formarse uvalas de diámetros próxi-
mos a los 1.000 m. Las direcciones de alargamiento dominantes son
Norte-Sur, Noroeste-Sureste y Noreste-Suroeste.

Muchas de las dolinas han sido capturadas por la acción
remontante de una red fluvial de tipo kárstico -pequeños valles secos
que aprovechan afloramientos margosos, e incluso, valles ciegos-, que-
dando en muchos casos formas de anfiteatro en las paredes de los
valles, que atestiguan antiguas dolinas. Sólo se conservan intactas las
dolinas más próximas a las divisorias de aguas, como ocurre en el sec-
tor de la Loma Alta. 
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Las dolinas en embudo se desarrollan sobre las calizas del
Dogger (Fots. 2 y 3). Sus dimensiones son mayores, con diámetros de
hasta 600 m y profundidad que puede superar los 100 m. Sus paredes,
abruptas, se hallan tapizadas por canchales de gelifracción y canales de
avalancha, que paulatinamente van colmatando los fondos, transfor-
mando los embudos en calderos. La coalescencia lateral y los fenóme-
nos de captura, aunque pueden darse, son menos frecuentes que en el
caso de las cubetas. En su origen ha intervenido el colapso del techo
de cavidades subterráneas. Precisamente, en una de estas dolinas se ha
observado un rehundimiento parcial, más o menos reciente de su
fondo plano, originándose un pequeño embudo interno que ratifica
esta génesis.

Gutiérrez y Peña (1979a y 1979b) han detectado que las doli-
nas desarrolladas sobre los horizontes liásicos tienen siempre forma de
cubeta, mientras que las existentes sobre el Jurásico medio correspon-
den, básicamente, a dolinas en embudo. Atribuyen esta estrecha
correspondencia a las diferentes implicaciones genéticas de estos dos
tipos de dolinas. Las dolinas en forma de cubeta deben generarse por
simples procesos de disolución normal en tramos de especial inciden-
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Fot. 5. Dolina en cubeta cultivada, en la paramera sur de la Sierra.
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cia de los factores favorables para ello, especialmente de gran densidad
de diaclasado. Por el contrario, la génesis de dolinas en embudo se
debe a procesos de colapso. Suponen que las margas toarcienses cons-
tituyen un nivel de base apropiado para el desarrollo de la karstifica-
ción de los tramos situados por encima. Es decir, que las aguas que
penetran fundamentalmente por los planos de fisuración quedan rete-
nidas en el contacto con este nivel impermeable. Esto trae como con-
secuencia que muy posiblemente en esta zona se produzca una mayor
disolución y la generación de cavidades endokársticas en forma de
galerías. Un progresivo desarrollo de estas galerías subterráneas hacia
su techo puede producir su colapso o desplome.

Por otra parte, en el campo de dolinas de Pozondón, se ha reco-
nocido una dolina en pozo o ventana, de contorno irregular y de
unos 50 m de diámetro y profundidad visible (Fot. 6). Sus paredes son
prácticamente verticales, con desplomes recientes que van ensanchan-
do la dolina. En uno de los extremos del fondo, se observa una galería
horizontal. Esta dolina en pozo es única en la Sierra junto a la de Frías
de Albarracín, que posiblemente constituya un antiguo sumidero del
polje de esta localidad.
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Fot. 6. Dolina en pozo de la superficie de Pozondón.
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Jiménez (1987, 1991) describe otros campos de dolinas en
torno a la Muela de Frías de Albarracín y a la Muela de San Juan, estas
últimas desarrolladas sobre las dolomías, calizas, brechas y carniolas del
Cretácico superior. Las dolinas de Frías de Albarracín (Fig. 6), son
similares a las de Pozondón y Villar del Cobo, en el sentido de locali-
zarse fundamentalmente sobre calizas del Jurásico medio y de tratarse
de embudos, con la excepción de un profundo pozo localizado cerca
del núcleo de población (denominada “sima” de Frías). Como origina-
lidad con respecto a las características relatadas, cabe mencionar el
hecho de que buena parte de las dolinas en embudo de la Muela de
Frías han sido capturadas por la red fluvial, configurando amplios anfi-
teatros; por otra parte, las coalescencias en uvalas, a favor de las líneas
de fracturación, son más frecuentes y algunas de las depresiones se sitú-
an sobre las superficies de aplanamiento por criptocorrosión que mar-
ginan el polje de Frías. 

Aunque con carácter más disperso, otro tipo de estas depresio-
nes representado en la Sierra son las dolinas aluviales. La primera refe-
rencia a este tipo de dolinas en el ámbito de la Sierra de Albarracín fue
realizada por Gutiérrez y Peña (1977). Hacen alusión a un conjunto de
depresiones cerradas de poca profundidad (Fot. 7), ubicadas en el polje
de Orihuela, que se sitúa entre la paramera de Pozondón y el Macizo
del Tremedal. Reposan sobre la cubierta detrítica del amplio glacis que
se extiende entre Bronchales y Orihuela del Tremedal, en el interior de
lo que puede interpretarse como un paleopolje, cuyo sustrato son las
calizas jurásicas; en su fondo hay un lavado de material fino, y por lo
tanto, acumulación de cantos. Posteriormente, Sánchez Fabre (1989)
ha identificado depresiones cerradas, que actualmente funcionan como
lagunas, con una disposición similar a la descrita, escasa profundidad
y diámetro variable, en la zona de Rubiales-Bezas (Fot. 8).

En posible relación con este tipo de dolinas podemos citar la
aparición de varias lagunas dispersas por el fondo de la depresión de
Ródenas-Setiles, situada entre Sierra Menera-San Ginés y la paramera
septentrional de la Sierra de Albarracín (Moya, 1990). Todas, con la
única excepción de la denominada de Las Majanas, disponen de agua
sólo temporalmente. Aunque el sustrato en el que se asientan es de
materiales detríticos impermeables, la presencia de calizas jurásicas
subyacentes, la intensa karstificación de sectores limítrofes, y el perí-
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Fig. 6. Campo de dolinas de la Muela de Frías de Albarracín (Jiménez, 1987, 1991). 
1: Escarpe de relieves estructurales. 2: Línea de fractura. 
3: Dolina en embudo. 4: Dolina capturada. 5: Uvala. 

6: Valle de incisión lineal. 7: Valle de fondo plano.
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Fot. 7. Dolina aluvial en los conos-glacis que rellenan el polje de Orihuela.

Fot. 8. Laguna de Rubiales, instalada en una dolina aluvial.
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metro elíptico de las mejor definidas, hacen pensar que puedan iden-
tificarse con dolinas y que, por tanto, las causas del endorreismo sean
conjuntamente las kársticas y las estructurales.

3. ASPECTOS CRONOLÓGICOS

Por su relación con la superficie de erosión fundamental del
Plioceno medio-superior y sus deformaciones, los procesos de karstifi-
cación de los campos de dolinas se sitúan cronológicamente en torno
al Plioceno superior, para toda la Cordillera Ibérica (Gutiérrez y Peña,
1975, 1979a, 1979b; Gutiérrez et al., 1982). No obstante, durante el
Cuaternario, han existido etapas, no tan importantes, de reactivación
de la karstificación, como lo manifiesta la presencia de dolinas aluvia-
les o de karst cubierto en el borde septentrional del macizo del Treme-
dal (Gutiérrez y Peña, 1977).

Las fases frías del Cuaternario quedan patentes en esta región
por una fuerte crioclastia que generó abundantes gelifractos que en la
actualidad tapizan las vertientes e interfluvios en forma de delgada capa
que dificulta considerablemente la observación del sustrato. Estas eta-
pas frías debieron favorecer una funcionalidad mayor de los procesos de
disolución, mientras en la actualidad se asiste a una situación ralentiza-
da de esta actividad kárstica, que se limita al funcionamiento hidroló-
gico de absorción de agua a partir de estos aparatos kársticos, que pasa
a recargar los acuíferos de la zona y de las cuencas circundantes, como
es el caso de la fosa del Jiloca, donde se localizan las surgencias kársti-
cas más importantes, como la Fuente de Cella o los Ojos de Monreal.
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INTRODUCCIÓN

El término polje, en las lenguas eslavas, significa “campo culti-
vado”, sin ninguna connotación kárstica. Sin embargo, ha pasado a la
literatura técnica del karst como denominación de una gran depresión
cerrada de fondo plano y origen kárstico o fluvio-kárstico.

Como rasgos distintivos destacan:

- Depresión amplia. El tamaño de los poljes siempre es consi-
derable, aunque ofrece variaciones. Su longitud es de varios
kilómetros, en algún caso hasta casi 100 km. Su anchura míni-
ma se establece en 400 m, de tal modo que por debajo de este
valor la depresión se consideraría como un valle kárstico.

- Alargada en una dirección: esa elongación, que ya quedaba
clara en las proporciones antes expresadas, es paralela a las
directrices estructurales dominantes, lo que confirma su vincu-
lación tectónica: fallas, pliegues sinclinales y cabalgamientos. A
pesar de esto no faltan los poljes con márgenes sinuosos o
incluso con cierto grado de redondez.

- Cerrada por vertientes calcáreas escarpadas. El contacto del
fondo con estas vertientes suele ser brusco. Se admite que un
polje puede estar cerrado en todo su perímetro o abierto por
uno de sus márgenes.

- Fondo plano, a veces aterrazado, constituido por rocas car-
bonatadas aplanadas, corroidas por lapiaces (superficie de apla-
namiento o corrosión), sobre las que ocasionalmente destacan
colinas aisladas residuales de forma cónica que se denominan
hum. Y cubierto o bien por suelos y terra rossa, o por acumu-
laciones aluviales, glaciares, periglaciares, lacustres o diversos
materiales más o menos impermeables.

- Drenaje kárstico. El agua que llega hasta el polje, proceden-
te de manantiales ubicados en sus laderas o de las precipitacio-
nes, si el fondo es rocoso percola fácilmente en él de forma
difusa. Ahora bien, si ese fondo se encuentra tapizado de
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depósitos impermeables se genera una arroyada superficial
concentrada. Ese curso fluvial recorre una parte del polje y des-
aparece dentro de sus límites, introduciéndose hacia los cursos
subterráneos, por un sumidero o ponor. En las estaciones húme-
das los poljes pueden inundarse, como ocurre en el karst diná-
rico o en los poljes del Mediterráneo oriental.

Como conclusión, podemos definir un polje como una exten-
sa depresión cerrada de fondo plano, rocoso y a veces aterrazado, o
cubierto por acumulaciones, de más de 400 m. de amplitud, con al
menos un borde abrupto y un sistema de drenaje kárstico.

Existen diferentes clasificaciones de estas depresiones kársticas,
que Ford y Williams (1989) han sintetizado en la suya (Fig. 1), donde
aparecen exclusivamente tres tipos de poljes:

- Border poljes (poljes marginales). Se trata de poljes que reco-
gen un drenaje esencialmente alógeno, y cuyo fondo está
cubierto por acumulaciones aluviales, que pueden llegar a sellar
las calizas subyacentes. El agua discurre superficialmente y tien-
de a estancarse, encharcando el fondo del polje. La filtración de
agua hacia el interior puede producirse o bien de forma difusa,
aguas arriba del sumidero, cuando la cubierta detrítica no lo
impida, o bien a través de ponors. 

- Structural poljes (poljes estructurales). Controlados por el
factor estructural, se localizan aprovechando depresiones pre-
vias. Se alargan en el sentido de las directrices estructurales,
aunque los límites tectónicos pueden ser rebasados por los pro-
cesos de planación lateral sobre las rocas carbonatadas. Entre
sus características esenciales se encuentran su gran tamaño, un
fondo frecuentemente cubierto por materiales neógenos detrí-
ticos o lacustres de gran espesor, y cursos de agua superficiales,
que pueden haber desarrollado un sistema de terrazas, desapa-
reciendo por sumideros.

- Baselevel poljes. Condicionados por la hidrología kárstica,
ya que aparecen allí donde se da la intersección entre el nivel
freático y la superficie topográfica. Al no depender ni de la geo-
logía ni de los inputs alógenos, pueden considerarse como el
tipo más puro.

114



Los sistemas de Poljes de la Sierra de Albarracín

En la elaboración de los poljes intervienen diferentes tipos de
procesos, pero los esenciales son los puramente kársticos y los fluvio-
kársticos: disolución sobre el sustrato calcáreo y erosión fluvial sobre
las rocas impermeables. El papel del drenaje superficial consiste en
transportar detritus desde los márgenes hacia el fondo de los poljes,
rumbo a los sumideros o ponors. Si la carga de detritus es grande llega
a sellar las rocas carbonatadas, con lo que el polje se inunda periódica-
mente y la corrosión actúa con especial agresividad en las rocas carbo-
natadas fosilizadas por el tapiz detrítico, que suele estar mezclado con
abundante materia orgánica, configurando entre ambos un suelo. A
este fenómeno se le conoce con el nombre de criptocorrosión, siendo
para algunos el principal responsable del desarrollo lateral de los pol-
jes (Nicod, 1975; Fabre y Nicod, 1982).

En los poljes de grandes dimensiones, o en los sistemas de pol-
jes que integran varias de estas depresiones, suelen aparecer distintos
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Fig. 1. Clasificación de los poljes, según Ford y Williams (1989).
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niveles de superficies de aplanamiento que constituyen antiguos fon-
dos y marcan los principales jalones de su evolución morfológica
(Gams, 1978; Gutiérrez et al., 1982a; Peña et al., 2007, 2008). Estos
responden a una dinámica en la que se suceden fases de encajamiento
de los cursos de agua que funcionan por su interior, con otras en las
que el taponamiento del sumidero propicia el incremento de la activi-
dad de la criptocorrosión y la consiguiente planación lateral, eso sí, a
un nivel encajado en el primitivo fondo. El encajamiento se produce,
bien sea por modificación de los ponors, o bien por hundimiento de las
circulaciones subterráneas, fenómenos que, a su vez, se asocian a dos
posibles causas: cambios morfoclimáticos o acción tectónica. Existen
algunos argumentos favorables a cualquiera de estas dos causas, pero
ninguna de ellas está suficientemente contrastada para poderla afirmar
categóricamente.

La presencia de poljes en ámbitos climáticos diferentes, entre
los que destacan las áreas subtropicales con alternancia de estación seca
y húmeda, los trópicos húmedos y la zona subártica, así como su dife-
rente grado de evolución, ha llevado a muchos investigadores a refle-
xionar sobre el momento de formación de este tipo de depresiones
kársticas y las condiciones bioclimáticas en las que tuvo lugar su apa-
rición. 

La mayor parte de ellos parecen coincidir en que las condicio-
nes climáticas cálidas, con estaciones de humedad contrastada, regis-
tradas en el Terciario, en la cuenca mediterránea, fueron las que impul-
saron el desarrollo de gran parte de los poljes. Las superficies de corro-
sión se han tenido que producir bajo un clima cálido, densa vegetación
que suministrase un importante aporte de CO2, y estaciones de hume-
dad contrastada.

En la Cordillera Ibérica, Gutiérrez et al. (1982a) y Alonso et al.
(1987), definen una etapa álgida de karstificación durante el Plioceno
medio-superior, que, aunque con menor intensidad, se prolongará
hasta el Cuaternario, tal como indica la presencia de dolinas aluviales
afectando a depósitos tanto villanyenses como cuaternarios.

Aunque algunos poljes parecen funcionales, en la actualidad la
mayor parte de este tipo de depresiones kársticas se encuentran en
avanzado estado de degradación y han sido capturadas por la red flu-
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vial. Lo habitual es que el material detrítico que entra en el polje sea
inferior al evacuado a través de los ponors, con lo que la capacidad de
inundación disminuye y lentamente se va exhumando la roca calcárea
anteriormente esculpida por los lapiaces. El proceso más activo en el
polje no es kárstico sino fluvial, mediante la reactivación de los cana-
les de drenaje. 

1. LOS POLJES DE LA CORDILLERA IBÉRICA

En la Cordillera Ibérica centroriental existe un buen número
de grandes depresiones kársticas o fluviokársticas que podemos abarcar
bajo la denominación de poljes (o paleopoljes, ya que muchos de ellos
han sido capturadas por la red fluvial, perdiendo su funcionamiento
kárstico cerrado). Algunas áreas presentan un mayor desarrollo de este
tipo de modelado, como pueden ser, por una parte, las superficies de
erosión de la Ibérica soriana (Sanz, 1987; Echeverría, 1993) y la Sierra
de Gúdar-Maestrazgo, donde destacan los poljes de la zona del Pinar
Ciego y Mosqueruela (Lozano, 1987, 1988 a, 1988b), de Vistabella
del Maestrat (Gutiérrez et al., 1982b) y de las montañas valencianas
(Mateu, 1982). Algo más al Norte, se localiza el polje de los llanos de
Villaseco (Lozano y Jiménez, 1990) y la Hoya del Pinar Ciego (Ayala
et al., 1986). En la Sierra de Javalambre, Gutiérrez et al. (1983) descri-
ben los poljes de la región de Torrijas-Abejuela y Peña et al. (1987) los
de Barracas-Alcotas, todos ellos en los límites entre Aragón, Valencia y
Castilla-La Mancha. En la serranía de Cuenca, Alonso y Bullón
(1976), Alonso et al. (1987), Sánchez Fabre (1989, 1990) y Gutiérrez
y Valverde (1994) señalan la gran extensión ocupada por los sistemas
de poljes. 

Los poljes de la Sierra de Albarracín han sido estudiados dete-
nidamente por Jiménez (1987, 1991) y Peña et al. (1990, 1991). Des-
taca el sistema de poljes de Guadalaviar- Villar del Cobo-Frías de Alba-
rracín, que forma parte de un sistema mayor que se prolonga hacia el
Sur por el Alto Tajo y la Serranía de Cuenca. Otros poljes destacables
se extienden por Terriente, El Villarejo (Fot. 1) y Saldón, en el SE de
la Sierra. Igualmente, las depresiones del Navazo (Longares, 2002),
Alto Tajo, Orihuela del Tremedal (Fot. 2) y de Ródenas (Fot. 3) han
sido interpretadas como grandes poljes de origen estructural. Sin
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Fot. 2. Polje de Orihuela del Tremedal, abierto entre las calizas mesozoicas y el
macizo paleozoico del Tremedal.

Fot. 3. Polje de Ródenas, en el extremo norte de los Llanos de Pozondón.
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embargo, son los poljes meridionales los más estudiados y los que reco-
gen una evolución más intensa, por lo que les dedicaremos una mayor
atención.

2. RASGOS ESTRUCTURALES DEL SISTEMA DE POLJES DE
LOS MONTES UNIVERSALES

Se han definido siete poljes que, aunque han estado perfecta-
mente interrelacionados en diferentes momentos de su evolución,
actualmente se agrupan en tres conjuntos:

2.1. El sistema de poljes de Villar del Cobo

Se localiza entre los sinclinales colgados de la Muela de San
Juan y de Frías de Albarracín, aprovechando un dispositivo estructural
(Fig. 2) originado por fallas de distensión transversas. El sector más
septentrional está limitado por fallas rectilíneas y paralelas que generan
un polje orientado de NNE a SSW, denominado polje del Rollo, con
una anchura de 1,25 km; la parte sur se complica enormemente por la
aparición de una mayor densidad de fallas, con rumbos variables entre
N-S, NE-SW y NNE-SSW, dando lugar a la aparición de cinco depre-
siones adaptadas a estas direcciones, en un sector cuya anchura alcan-
za unos 2,6 km (Fig. 3). La influencia estructural se aprecia en el tra-
zado rectilíneo de sus límites y en el desnivel existente entre los relie-
ves marginales y el fondo de las depresiones, que parecen indicar reac-
tivaciones relativamente recientes (Fot. 4). Mientras en el polje del
Rollo sólo afloran materiales del Albiense y Cenomaniense, con estruc-
tura prácticamente horizontal, en los poljes meridionales hay diferen-
cias entre los materiales de su mitad occidental, básicamente calizas y
margas jurásicas, y la parte oriental, formada por materiales cretácicos
arenosos. 

Las áreas marginales se componen de calizas y dolomías, prin-
cipalmente del Dogger, arrasadas por la superficie de erosión funda-
mental de la Cordillera Ibérica a alturas en torno a 1.600-1.700 m, de
la que sobresale algún relieve residual, como el Cerro del Pú (1.763 m)
y el de la Cañada (1.783 m).

El drenaje superficial actual aparece dividido entre la cuenca
del río Guadalaviar, hacia donde vierte el polje del Rollo, y la del río
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Fig. 2. Cortes transversales de los poljes de Villar del Cobo, Guadalaviar y Frías
de Albarracín. 1. Conglomerados, arcillas y areniscas del Paleógeno; 

2: Calizas y dolomías del Cretácico superior; 3: Areniscas, arenas y arcillas del
Cretácico inferior; 4: Calizas y margas del Malm; 5: Calizas del Dogger; 

6: Calizas y margas del Lías; 7: Fallas (Peña et al., 1991).

Los sistemas de Poljes de la Sierra de Albarracín
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Fig. 3. Mapa geomorfológico del sistema de poljes de Villar del Cobo. 
1: Superficie de erosión fundamental; 2: Escarpes importantes; 

3: Límites del sistema de poljes; 4: Nivel 1 de superficie de aplanamiento de
poljes; 5: Nivel 2; 6: Nivel 3; 7: Nivel 4; 8: Nivel 5; 9: Relleno reciente;

10: Conos de deyección; 11: Dolinas; 12: Canales encajados; 
13: Valles de fondo plano; 14: Zonas encharcadas. (Peña et al., 1990, 1991).
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Tajo, al que fluyen los cursos de agua de los poljes meridionales. Esta
red fluvial es la causante de la captura de esas depresiones kársticas,
convirtiéndose en poljes abiertos, a excepción del pequeño polje de La
Cañada, que permanece aún cerrado. En momentos de lluvias, algu-
nos de los poljes se llegan  a inundar durante unos días debido a la difi-
cultad de su drenaje.

2.2. El polje de Guadalaviar

Forma una depresión alargada de NW a SE (Figs. 4 y 2 ) entre
el sinclinal de núcleo cretácico de la Muela de San Juan y las crestas de
calizas del Lías del anticlinal cabalgante del Alto Tajo-Valdecabriel. Su
margen noroccidental está formado por una falla distensiva de direc-
ción N-S y por el Este conecta con el sistema de fosas de Villar del
Cobo. Los materiales aflorantes abarcan las margas toarcienses, las cali-
zas del Dogger y las margas del Oxfordiense, estando deformadas por
fallas y pliegues predominantemente de dirección ibérica.

El polje presenta forma estrecha (2,56 km de anchura máxima)
y alargada (10,46 km de longitud) debido al condicionante estructu-
ral de los márgenes (Fig. 2). El fondo se sitúa entre 1.580 y 1.620 m,

Fot. 4. Polje de Navaseca, en el conjunto de Villar del Cobo. 
Se observan algunos de los aplanamientos laterales.

Los sistemas de Poljes de la Sierra de Albarracín
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Fig. 4. Mapa geomorfológico del polje de Guadalaviar. 
1: Superficie de erosión fundamental; 2: Escarpes importantes; 

3: Límites del sistema de poljes; 4: Nivel 1 de superficie de aplanamiento de poljes;
5: Nivel 2; 6: Nivel 3; 7: Nivel 4; 8: Nivel 5; 9: Relleno reciente;
10: Conos de deyección; 11: Dolinas; 12. Dolinas en embudo; 
13: Barrancos; 14: Valles de fondo plano. (Peña et al., 1991).

estando rodeado por relieves que superan los 1.800 m (La Cebadilla:
1.841 m; Los Malenes: 1.825 m; San Juan: 1.820 m). El drenaje actual
del polje lo realiza el barranco de La Rambla hacia el NW, aunque son
numerosas las zonas en las que la circulación hídrica se hace difícil
debido a la planitud del fondo. Los afluentes del Guadalaviar han
intentado activamente la captura del polje, pero éste mantiene su dre-
naje hacia la cuenca del Tajo.



125

2.3. El polje de Frías de Albarracín

Está situado al SE del conjunto de poljes de Villar del Cobo,
alargándose de E a W (7,5 km de largo) y variando su anchura de 1 a
2 km (Fot. 5). Se ha modelado en los mismos materiales que el polje
de Guadalaviar, quedando limitado por el sistema de fosas de Villar del
Cobo, al Oeste, y de Calomarde, al Este. El sinclinal de la Muela de
Frías lo cierra por el Norte, mientras que por el Sur queda limitado por
el cabalgamiento del Alto Tajo-Valdecabriel. Internamente hay fallas
orientadas de Oeste a Este que dirigen el alargamiento del polje.

Se trata de un polje abierto (Fig. 5), estando dirigido el drena-
je por el barranco de la Foz, afluente del río de la Fuente del Berro.
Este polje ha sido capturado por los valles que vierten hacia la cuenca
del Guadalaviar, disposición que seguramente ya existía en la red sub-
terránea y que posteriormente se ha plasmado en la circulación exter-
na. Se aprecia la existencia de una dolina en pozo en el contacto entre
dos superficies de aplanamiento del polje, que posiblemente funcionó
como ponor durante algún momento de la evolución cuaternaria del
polje (Fot. 6). Por otra parte, un relieve residual o hum se conserva en
el cerro del pueblo de Frías de Albarracín, formado por materiales
margosos (Fot. 5).

Fot. 5. Polje de Frías de Albarracín desde las superficies 
de aplanamiento occidentales. Puede apreciarse el cerro residual o hum.

Los sistemas de Poljes de la Sierra de Albarracín
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2.4. Aspectos morfológicos generales de los poljes

La agrupación de poljes de Villar del Cobo se caracteriza por
presentar márgenes simétricos, condicionados por su génesis a partir
de fosas tectónicas. Sin embargo, los poljes de Guadalaviar y de Frías
se sitúan en una zona de estructuras plegadas, aunque existen redes de
fracturación que determinan su alargamiento y sus límites longitudi-
nales. Por tanto, existe una marcada directriz estructural, que también
ha sido descrita en los poljes de Torrijas-Abejuela (Gutiérrez et al.,
1983), Barracas-Alcotas (Peña et al., 1987), Gúdar-Maestrazgo (Gutié-
rrez et al., 1982b; Lozano, 1988 a,1988b) y de Cuenca (Alonso et al.,
1987; Sánchez Fabre, 1990; Gutiérrez y Valverde, 1994).

El fondo de los poljes presenta una gran amplitud, dado que
sus pendientes nunca superan el 2% (Tabla 1), estando la mayor parte
de su extensión ocupada por una cobertera detrítica de espesor muy
variable, compuesta de arcillas de descalcificación, materiales proce-
dentes de la erosión de los sectores margo-arcillos de la propia depre-
sión, así como cantos calcáreos arrastrados por la dinámica fluvial de
los cursos de agua que discurren por el fondo. Además, los barrancos
de procedencia lateral han depositado conos aluviales, especialmente

Fot. 6. Dolina en pozo de Frías de Albarracín.

Los sistemas de Poljes de la Sierra de Albarracín
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en el borde oriental del polje de Navaseca (poljes de Villar del Cobo)
y en el margen suroeste del polje de Guadalaviar, aportando depósitos
más groseros. También aparecen afloramientos de roca desnuda (cali-
zas y margas) aplanados por la acción de la disolución, cuya superficie
enlaza con el relleno detrítico del fondo, quedando adosados a los már-
genes de los poljes o en forma de relieves residuales en la parte central
de la depresión a modo de hums. Estas superficies de aplanamiento o
cônes rocheux están afectadas por procesos de criptocorrosión kárstica
(Nicod, 1975), en forma de lapiaces estructurales y oquerosos, genera-
dos bajo una cubierta de suelo, actualmente desmantelada en muchos
lugares, y en la que ha tenido una gran importancia la alteración quí-
mica (Fabre y Nicod, 1982). 

A pesar de su planitud, el drenaje superficial se realiza con cier-
ta facilidad en el fondo de los poljes, aunque existen algunos sectores
donde los encharcamientos temporales son frecuentes. Los cursos de
agua se encajan escasamente en los rellenos de las depresiones, presen-
tando un canal estrecho de trazado meandriforme (poljes de Villar del
Cobo) o rectilíneo (polje de Frías), e incluso el canal puede estar com-
pletamente ausente (polje de Guadalaviar).

Bordeando los fondos de las depresiones actuales se encuentran
antiguas superficies de aplanamiento por disolución o de denuda-

VILLAR DEL COBO

El Rollo 2,3 km. 0,650 km. 1620-1580 m. 1,30% NNE-SSW

Navaseca
sector long. 4 km. 0,520 km. 1600-1580 m. 0,50% N-S
sector trans. 1,5 km. 0,260 km. 1600-1580 m. 1,30% NW-SE

La Melchora 2 km. 0,260 km. 1660-1620 m. 2% NNW-SSE

La Cañada 0,5 km. 0,5 km. 1620 m. - NE-SW

La Capitana 1 km. 0,390 km. 1620-1600 2% NW-SE

GUADALAVIAR 10,46 km. 2,560 km. 1620-1580 m. 0,50% NW-SE

FRÍAS DE ALBARRACÍN 7,5 km. 2 km. 1460-1420 m. 1,70% E-W

LONGITUD
ANCHURA

MÁX.
ALT.

FONDO PENDIENTE DIRECCIÓN

Tabla 1. Datos básicos de los poljes de Villar del Cobo, Guadalaviar y 
Frías de Albarracín (Peña et al., 1991).
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VILLAR DEL COBO 1.640-1.660 m. 1.620-1.640 m.  1.610-1.620 m.  1.600-1.610 m.  1.590-1.600 m.

El Rollo * * * *

Navaseca
sector long. * *
sector trans. * * * * *

La Melchora * * *

La Cañada * * 

La Capitana * * 

GUADALAVIAR 1.700-1.750 m. 1.630-1.660 m. 1.600-1.640 m. 1.590-1.630 m. 1.580-1.620 m.

FRÍAS DE ALBARRACÍN 1.640-1.660 m. 1.520-1.560 m. 1.460-1.480 m. 1.420-1.440 m. 1.420-1.460 m.

NIVEL 1 NIVEL 2 NIVEL 3 NIVEL 4 NIVEL 5

ción que corresponden a diferentes estadios evolutivos en el modelado
de los poljes. Se trata de retazos residuales dispersos entre las diferen-
tes depresiones cuya correlación general presenta dificultades. Se han
definido cinco niveles de aplanamiento que solamente aparecen com-
pletos en el sector meridional del polje de Navaseca, en la parte SE del
polje de Guadalaviar y en el NW del polje de Frías (Tabla 2). 

Por lo tanto, el número de niveles de aplanamiento varía entre
los diferentes poljes: 

- En el conjunto de Villar del Cobo (Fig. 3), el polje de la
Cañada sólo tiene dos niveles, el de la Capitana tres y el del Rollo cua-
tro. Por otra parte, el nivel más bajo, que enlaza con los rellenos del
fondo actual, sólo está presente en los dos poljes de mayores dimensio-
nes (Rollo y Navaseca); los tres niveles intermedios se localizan en la
mayor parte de las depresiones, resaltando la extensión que ocupa el
nivel 2 en el sur de Navaseca; el nivel superior forma relieves residua-
les en el sector central de los poljes meridionales.

- En el polje de Guadalaviar (Fig. 4), se localizan cinco niveles
en el contacto con los poljes de Villar del Cobo. También están pre-
sentes los cuatro niveles más bajos en el sector noroccidental, mientras
que en el sector central, el nivel dominante es el inferior, que forma las
divisorias con el valle del Guadalaviar.

Tabla 2. Niveles de aplanamiento por disolución en los poljes de Villar del Cobo,
Guadalaviar y Frías de Albarracín (Peña et al., 1991).

Los sistemas de Poljes de la Sierra de Albarracín
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- El polje de Frías de Albarracín (Fig. 5) presenta las cinco
superficies escalonadas en sus extremos oriental y occidental, mientras
que en su parte central son las superficies más bajas las de mayor exten-
sión.

La separación altitudinal entre los niveles es escasa, oscilando
entre los 10 y 20 m, excepto en el polje de Frías, donde las diferencias
topográficas son mayores y el contraste con el fondo actual es muy
fuerte. En los poljes de Villar del Cobo, entre el nivel más alto y el
relleno reciente hay sólo 70 m de altitud, mientras que en el de Gua-
dalaviar hay 170 m de desnivel y en el de Frías este valor alcanza los
240 m, lo que parece indicar diferentes intensidades en la profundiza-
ción de los poljes a lo largo de su evolución. Todos estos niveles pre-
sentan en su superficie modelado de lapiaces y se interpretan como
fondos de paleopoljes, testimonio de una dinámica debida a sucesivos
encajamientos. 

A pesar de estas diferencias entre los tres grupos de poljes, exis-
te la posibilidad de suponer una conexión inicial entre ellos a partir de
las superficies más altas, e incluso, como ya se ha indicado, es posible
pensar en una conexión de este sistema con el Alto Tajo y la serranía
de Cuenca, de tal manera que su extensión pudo ser todavía mucho
mayor. A lo largo de su evolución, y debido a los sucesivos encajamien-
tos, en el conjunto de Villar del Cobo se irían individualizando depre-
siones de tamaño cada vez más reducido, en las que la progresión late-
ral de los aplanamientos no alcanzaría a desmantelar por completo los
niveles antiguos, que quedaron como divisorias entre los diferentes
poljes (Fig. 6).

2.5. Evolución del sistema de poljes

La historia evolutiva de este sistema se inicia con la deforma-
ción de la superficie de erosión fundamental por la fase distensiva del
Plioceno superior, que produjo fallas normales con rumbos cercanos a
Norte-Sur, conjugadas como fosas tectónicas en los poljes de Villar del
Cobo, y reactivaciones de las fallas NW-SE y W-E en los poljes de
Guadalaviar y Frías de Albarracín. Aprovechando este dispositivo
estructural se modelaron unas depresiones fluvio-kársticas iniciales, de
las que desconocemos si su primitivo funcionamiento fue como poljes
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abiertos o cerrados. Este origen, ligado al tránsito Plioceno-Pleistoce-
no es también indicado por otros autores en áreas próximas y en el
ámbito mediterráneo.

A lo largo del Cuaternario y hasta el momento actual, el siste-
ma original ha sufrido una serie de modificaciones relacionadas con la

Fig. 6. Evolución hipotética del sistema de poljes de Villar del Cobo. 
1: Relieves residuales; 2: Límite del sistema de poljes; 

3: Superficies de aplanamiento antiguas; 4: Fondos de poljes; 
5: Incisión fluvial. (Peña et al., 1991).

Los sistemas de Poljes de la Sierra de Albarracín
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actividad neotectónica, los cambios climáticos y la acción remontante
de la red fluvial (Fig. 6). Los cambios climáticos son los causantes de
la sucesión de fases de importante disolución kárstica, que han amplia-
do lateralmente los poljes y han generado las superficies de aplana-
miento, alternando con momentos de incisión de los cursos de agua
sobre los fondos de las depresiones. Como señala Nicod (1967), los
aplanamientos se generarían en etapas más húmedas, mientras que las
incisiones que inician la individualización de niveles pertenecerían a
momentos más secos.

La reactivación tectónica, al igual que en otros poljes de la
Cordillera Ibérica, también puede haber tenido un papel determinan-
te en la profundización de los poljes mediante reajustes en las fallas
que recorren sus márgenes rectilíneos, lo que se hace evidente por la
presencia de escarpes, muy netos entre algunos aplanamientos, y por
el desarrollo amplio de los conos de deyección, especialmente en el
límite oriental del polje de Navaseca y en el SW del polje de Guada-
laviar.

La ubicación de estos poljes en un sector de divisoria ha permi-
tido una relativa conservación de estas morfologías, a pesar de haber
sido capturados por las redes del Guadalaviar y Tajo, ríos que discurren
profundamente encajados en los extremos Norte y Sur del sistema de
poljes. A esta acción fluvial hay que añadirle los retoques generados por
los procesos de clima frío, condicionados por la altitud de esta región,
que se manifiestan con formas acumulativas de ladera de origen peri-
glaciar, especialmente derrubios estratificados de los tipos grèzes y groi-
zes litées y canchales activos. En el momento actual, aunque se compor-
tan como valles abiertos, la planitud de su fondo, así como la existen-
cia de sectores de litologías impermeables, favorecen un drenaje lento
y encharcamientos parciales, con la consiguiente tendencia a persistir
la disolución subsuperficial en el fondo y márgenes de los poljes.

Por estas características señaladas y por el tipo de evolución, se
asemejan al tipo dinárico descrito por Lehman (ver Bogli, 1980), aun-
que con particularidades especiales, como son la multiplicación de
superficies de aplanamiento y la tendencia a irse subdividiendo en pol-
jes progresivamente menores, que han sido definidos como de tipo ibé-
rico (Peña et al., 1991).
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INTRODUCCIÓN

Las construcciones tobáceas asociadas a cursos fluviales consti-
tuyen la respuesta sedimentaria externa más generalizada de la dinámi-
ca de los sistemas kársticos (Vaudour, 1984; Magnin et al., 1991). Las
tobas, también denominadas travertinos meteógenos (Pentecost,
1996), pueden definirse, según Ford y Pedley (1996) como “el produc-
to de la precipitación de carbonato cálcico bajo un régimen de agua
fría (cerca de temperatura ambiente), que contiene restos de micro y
macrofitas, invertebrados y bacterias”.

Las tobas se localizan, preferentemente, en zonas de descarga
de acuíferos carbonatados karstificados que suministran aguas con
contenidos altos de iones calcio (Ca2+) y bicarbonato (HCO3

-). La con-
centración de bicarbonato está controlada por el CO2 procedente de la
actividad biológica del suelo, que a su vez depende de las condiciones
climático-ambientales reinantes, y que va a determinar la tasa de diso-
lución de caliza en el macizo kárstico. Así, el contenido de carbonato
disuelto constituye la fuente de suministro de la calcita que puede pre-
cipitar por una desgasificación mecánica (agitación y turbulencia del
agua) (Lorah y Herman 1988; Liu et al. 1995; Drysdale y Gillieson
1997; Lu et al. 2000; Chen et al. 2004; Vázquez-Urbez et al., 2009)
y/o biológica (fotosíntesis) (Pentecost 1987; Merz-Preiß y Riding
1999; Arp et al., 2001; Shiraishi et al. 2008). De manera adicional, es
necesario considerar la influencia de la temperatura (Plummer et al.
1978; Stumm y Morgan, 1996). No obstante, resulta complicado rea-
lizar una valoración de los factores intervinientes (Vázquez-Urbez et
al., 2009). Así, el desarrollo de las construcciones tobáceas requiere el
cumplimiento de un conjunto de requisitos y limitaciones de tipo
morfotopográfico, hidrológico e hidroquímico, biológico y climático-
ambiental. La acumulación del carbonato depende, por tanto, de la
interacción de todas estas variables específicas en un lugar concreto
para un tiempo determinado (Sancho et al., 1997).

La conjunción de un marco geomorfológico y litoestructural
adecuado junto con unas condiciones ambientales favorables ha desen-
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cadenado la formación generalizada, durante diferentes etapas del Cua-
ternario, de depósitos tobáceos en el sistema de drenaje de toda la Cor-
dillera Ibérica. Concretamente, en la Sierra de Albarracín, la conserva-
ción de extensos aplanamientos culminantes, con numerosos campos de
dolinas y sistemas de poljes que favorecen la infiltración, las potentes
series estratigráficas de calizas del Jurásico que constituyen acuíferos kárs-
ticos y el enjacamiento de la red drenaje en este armazón morfolitoes-
tructural (Peña et al., 1984) representan los condicionantes de partida
que hacen posible la alta frecuencia de formaciones tobáceas en los siste-
mas fluviales que drenan este sector de la Cordillera Ibérica. En el ámbi-
to de la Sierra de Albarracín se han estudiado las tobas holocenas asocia-
das con el río de la Fuente del Berro en Calomarde y con el río Guada-
laviar en Entrambasaguas y Gea de Albarracín, junto con la dinámica
tobácea actual en el primer punto (Peña et al., 1994; Meléndez et al.,
1996; Sancho et al., 1997). También aparecen otros afloramientos desta-
cables en Royuela, Tramacastilla, Torres de Albarracín y Moscardón.

1. LA CUENCA DEL RÍO GUADALAVIAR

La cabecera de la cuenca de drenaje del río Guadalaviar se loca-
liza en la Sierra de Albarracín, dentro de la Rama Castellana de la Cor-
dillera Ibérica. La altura topográfica oscila entre los 1800 y los 1000 m.
Climáticamente,  existen fuertes contrastes térmicos (la temperatura
media anual oscila entre 9 y 12 °C) y pluviométricos (la precipitación
media anual varía entre 1000-500 mm) entre las zonas topográficamen-
te más elevadas y más bajas. En este sector, el río Guadalaviar y su red
afluente está alimentado parcialmente por descargas hidrogeológicas. A
pesar de esta alimentación subterránea, su régimen hídrico puede pre-
senta cierta irregularidad interanual con caudales medios mensuales que
oscilan entre 2,07-3,68 m3/s. La formación de los depósitos tobáceos
está asociada con estas descargas procedentes de los acuíferos kársticos
jurásicos circundantes, que se incorporan al drenaje superficial cuando
se alcanzan niveles impermeables arcillosos del Triásico superior.

2. EDIFICIOS TOBÁCEOS FÓSILES

Los principales edificios tobáceos fósiles de la cuenca del río
Guadalaviar se localizan en Calomarde (río de la Fuente del Berro)
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Fig. 1. Mapa geomorfológico del sector de Calomarde y 
sus formaciones tobáceas.
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Fig. 2. Mapa geomorfológico del sector de Entrambasaguas. 
1: Escarpes estructurales. 2: Crestas. 3: Calizas y dolomías jurásicas. 

4: Formaciones tobáceas. 5: Lecho aluvial. 6: Ríos principales. 
7: Barrancos afluentes. 8: Cárcavas. 9: Valles de fondo plano. 10: Conos. 

11: Derrubios estratificados. (Peña et al., 1994).
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(Fig. 1), Entrambasaguas (confluencia de los ríos Fuente del Berro y
Guadalaviar) (Fig. 2) y Gea de Albarracín (río Guadalaviar).

2.1 Distribución morfotopográfica

Se ha observado una estrecha relación entre la repartición de los
diferentes edificios tobáceos fósiles y las rupturas del perfil longitudi-
nal de los ríos de la Fuente del Berro (Fig. 3) y Guadalaviar (Fig. 4).
En efecto, el afloramiento de Calomarde se halla situado después de
una inflexión que separa un tramo aguas arriba de unos 3 km de lon-
gitud de pendientes suaves, que apenas sobrepasan el 1%, de otro más
corto de 1 km con pendientes mayores próximas al 10 %. En Entram-
basaguas los travertinos aparecen en una situación similar, ya que se
localizan en el punto de conexión de los dos ríos en un corto tramo de
pendiente del 10% después de otro tramo de perfil de 5 km de longi-
tud de pendiente menor, cercana al 2 %. Por lo que se refiere a las
construcciones del cañón de Gea de Albarracín, el tramo en que apa-
recen los travertinos tiene una pendiente máxima del 4-5 % después
de otro tramo mucho más generalizado con pendiente inferior al 1%.

Fig. 3. Situación de los afloramientos de tobas del río de la Fuente del Berro 
en relación con los cambios de pendiente en su perfil longitudinal, 
los afloramientos del Keuper y las principales descargas kársticas. 

También se indica la localización de los puntos de muestreo de agua.
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Las irregularidades del perfil longitudinal de los dos ríos anali-
zados obedecen, fundamentalmente, a discontinuidades litológicas en
el sustrato geológico. Los tramos de menor pendiente corresponden a
afloramientos de materiales margoevaporíticos en facies Keuper del
Triásico superior, mientras que los de máxima pendiente coinciden
con materiales más resistentes de naturaleza calcárea pertenecientes al
Jurásico inferior y medio. En las zonas de tránsito, cuando se incre-
menta la pendiente se nuclean y construyen los principales edificios
tobáceos por modificaciones en las características del flujo, que favore-
cen la desgasificación mecánica del agua.

2.2 Estructura de crecimiento y facies

En el afloramiento de Calomarde (Fot. 1), correspondiente al
río de la Fuente del Berro, se observan dos tipos de edificios tobáceos
diferentes. El primero presenta una estructura bioconstruida de barre-
ra (Fot. 2). Tiene un espesor de 22 m y mayoritariamente está consti-
tuido por facies de musgos, encontrando también facies macrofitoclás-
ticas (tallos y hojas) menos frecuentes. Existe una acreción vertical y

Fig. 4. Situación de los afloramientos de tobas del río Guadalaviar en relación
con los cambios de pendiente en su perfil longitudinal, los afloramientos del

Keuper y las principales descargas kársticas y fluviales.
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lateral del edificio con niveles de 20 y 50 cm de espesor e inclinacio-
nes variables que alcanzan los 70-80°. Aguas abajo aparecen acumula-
ciones posteriores correspondientes a fases de destrucción de la barre-
ra. El segundo edificio corresponde a una estructura de represamiento
(Fot. 3). Tiene una extensión superficial de 2,5 Ha y una potencia
máxima de 27 m. La estructura es horizontal, correspondiente a facies
de acreción vertical de niveles horizontales asociadas al crecimiento
progresivo de la barrera de cierre. Se distinguen fundamentalmente
facies microfitoclásticas de carbonato pulverulento con gasterópodos
(Lymnaea peregra, Planorbis planorbis, Vallonia costata) y facies macro-
fitoclásticas de hojas y de tallos. A veces se observan intercalaciones de
facies carbonosas (turba).

Fot. 1. Cascada de Calomarde.
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Fot. 2. Estructura de barrera en las 
tobas de Calomarde.

Fot. 3. Estructura de represamiento de Calomarde.
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En la confluencia de los ríos Guadalaviar y Fuente del Berro
(Entrambasaguas) aparece una construcción tobácea de 3,4 Ha de
extensión superficial y una potencia de 5 m. En la base se diferencian
facies macrofitoclásticas de tallos, microfitoclásticas de carbonato pul-
verulento con gasterópodos (Lymnaea peregra y Lymnaea palustris) y
facies de musgos (Fot. 4) correspondientes a represamientos. Por enci-
ma se superponen facies de musgos con estructura de barrera y facies
espeleotémicas secundarias en los huecos. Estas construcciones pue-
den identificarse tipológicamente con el modelo fluvial de barrera
(Pedley, 1990).

Fot. 4. Desarrollo de musgos en las tobas de Entrambasguas.
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Fot. 5. Entramado de caráceas en las tobas
de Gea de Albarracín.

Fot. 6. Acumulación de fragmentos de tallos en las tobas de Gea de Albarracín.
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En el cañón de Gea de Albarracín se han cartografiado diez
edificios travertínicos caracterizados por una estructura de crecimien-
to fluvial con facies de inundación y de relleno de canal. Entre ellos se
ha estudiado un afloramiento que sobrepasa las 3,5 Ha de extensión
superficial y 9 m de potencia. En la base se diferencian niveles de gran
continuidad lateral ligados a depósitos de llanura de inundación, con
facies de tallos, carbonosas y de carbonato pulverulento. A techo apa-
recen praderas de carofitas en posición de vida, con tallos inclinados
en la dirección de la corriente (Fot. 5). Estos depósitos se ven inte-
rrumpidos lateralmente por episodios de actividad de canales cuyo
relleno presenta cuatro secuencias de escala métrica, con estratifica-
ción cruzada, incluyendo un depósito residual basal, seguido de car-
bonato pulverulento y fragmentos vegetales (Fot. 6), culminando la
secuencia con facies de musgos y de carofitas. A grandes rasgos, los
edificios tobáceos del cañón de Gea de Albaracín parecen presentar
características próximas a los carbonatos fluviales de Ordóñez y Gar-
cía del Cura (1983).

2.3 Datos cronológicos y valoración paleoclimática

Mediante series de desequilibrio de U/Th se dataron tres mues-
tras en las tobas de Calomarde (CAL) y una en Entrambasaguas
(EAA). De todas ellas la que ofrece más garantías de precisión es la
muestra CAL-A de Calomarde, con 6.800 años. Los datos de las mues-
tras CAL-B (8.000 años) y EAA-A (10.100 años) sólo pueden ser con-
siderados como indicativos. Finalmente, la fiabilidad es mínima para
CAL-C (16.200 años).

Igualmente se dataron dos muestras mediante 14C. La primera
de ellas se tomó en un sedimento turboso incluido en la base del relle-
no limo-arenoso represado por la cascada tobácea de Entrambasaguas,
siendo su edad de 7.260±240 años B.P. La segunda procede de la base
del edificio tobáceo de Gea de Albarracín y corresponde también a una
turba  limosa, que ha ofrecido una edad de 4.630±140 años B.P.

Partiendo de estas dataciones, podemos asignar edades holoce-
nas a todas las formaciones tobáceas estudiadas, con una clara separa-
ción en dos grupos de edades: 1) el conjunto de Calomarde se forma-
ría hace 6.800-8.000 años B.P. y de Entrambasaguas entre 7.260-
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10.100  años B.P., siendo las primeras las edades más fiables y 2)  el
conjunto de Gea de Albarracín se data en torno a 4.630 años B.P.

Desde el punto de vista climático  las tobas del río Guadalaviar
se sitúan en el estadio isotópico marino 1 (Henning et al., 1983) y se
correlacionan a nivel global con una etapa cálida entre 10.000 y 5.000
años (Mannion, 1997) u Optimo Postglaciar (Goudie, 1992). Dentro
de la división del Holoceno Lamb (1977), la fase más antigua se inclu-
ye en el momento del fuerte recalentamiento postglaciar de la prime-
ra parte del Holoceno medio, que abarca el Pre-Boreal, Boreal y Atlán-
tico u Optimo Climático. La etapa reciente pertenecería a la segunda
parte del Holoceno medio o Subboreal, caracterizado en Europa por
ser un momento cálido con algunas oscilaciones.

Las formaciones tobáceas son claros indicadores de paleoclimas
de características húmedas y cálidas (Ford y Pedley, 1996), con estabi-
lización de laderas por la vegetación y disminución de forma impor-
tante el transporte de materiales terrígenos. Igualmente, las tobas
deben ponerse en relación con momentos de alta karstificación en los
macizos carbonatados (Vaudour, 1984).

Esta fase de sedimentación tobácea holocena parece tener una
amplitud regional, tal y como se deduce de las cronologías establecidas
en los valles de los ríos Piedra (Vázquez-Urbez, 2008), Martín (Loza-
no et al., 2004; Valero-Garcés et al., 2008), Matarraña (Martínez-
Tudela et al., 1986) y Mijares (Peña et al., 2000), dentro de la Cordi-
llera Ibérica. A escala peninsular, Durán (1989) indica un pico impor-
tante de actividad tobácea durante el Holoceno.

Con posterioridad a estas dos etapas constructivas tiene lugar
una etapa de destrucción de los edificios tobáceos y un encajamiento
del río Guadalaviar en sus propias construcciones que adoptan una
posición aterrazada. Es conocido que durante el Holoceno superior, a
nivel europeo, la actividad tobácea disminuye considerablemente
(Goudie et al., 1993).

3. DINÁMICA ACTUAL

Actualmente en la cascada de Calomarde (Fig 1) situada en el
río de la Fuente del Berro es posible observar la dinámica tobácea
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actual con desarrollo, principalmente, de cortinas de musgos (Fot. 7).
Se ha seleccionado este punto para analizar los posibles mecanismos
que controlan la funcionalidad de las construcciones tobáceas.

3.1 Topografía 

La cascada de Calomarde se localiza unos 2 km aguas abajo de
dicha localidad (Fot.1 ). El salto en cuestión tiene una caída aproxima-
da de unos 8 m. Se desarrolla sobre tobas de barrera fósiles holocenas,
como consecuencia del encajamiento del río de la Fuente del Berro.
Conviene recordar la influencia del sustrato formado por materiales
margoevaporíticos del Keuper y calizas del Jurásico en la geometría del
perfil longitudinal del río.

Fot. 7. Crecimiento actual de musgos 
en la cascada de Calomarde.
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3.2 Descarga de agua

Los materiales del Triásico superior constituyen el nivel de base
impermeable que regionalmente controla la descarga de los acuíferos
kársticos de la Sierra de Albarracín. El I.G.M.E. y el I.R.Y.D.A (Coma,
1977), en su investigación hidrogeológica de la cuenca media y baja
del río Guadalaviar, incluyen la zona de estudio en el Sistema Hidro-
geológico 54. El acuífero de los Montes Universales descarga  de más
10 Hm

3
/año al río de la Fuente del Berro a la altura de Calomarde

(Fig. 3). Aunque parte de esta descarga pasa directamente del acuífero
al cauce, otra parte importante está relacionada con surgencias que
aparecen siempre en el contacto de los materiales carbonatados del
Jurásico con los impermeables del Triásico superior, discurriendo pos-
teriormente sobre ellos hasta los cauces principales. Esta circunstancia
se repite también en los afloramientos de Entrambasaguas y Gea de
Albarracín (Fig. 4).

3.3 Quimismo del agua

El análisis de la funcionalidad tobácea actual de los edificios del
río de la Fuente del Berro se basa en el control químico del agua. El
muestreo se realizó en verano (Junio) y en invierno (Febrero), en tres
puntos correspondientes al cañón de Río Blanco y a la cascada de
Calomarde (antes y después del salto) separados entre sí unos 5 km
(Fig. 3).

El análisis de estos datos pone de manifiesto una serie de varia-
ciones químicas tanto espaciales como temporales (Tabla 1). Los valo-
res del pH oscilan en un rango reducido comprendido entre 8 y 8,5.
Por el contrario, el comportamiento de la conductividad eléctrica pre-
senta variaciones mucho más importantes, ya que desde el primer
punto de medida hasta los dos siguientes aguas abajo el valor de la
misma se duplica.

Las modificaciones observadas en la concentración de los anio-
nes presentan ciertas tendencias. Así los cloruros y sulfatos tienden a
incrementarse entre los dos primeros puntos y se estabilizan entre los
dos segundos, presentando una mayor concentración en invierno que
en verano. Por otro lado, mientras que la cantidad de carbonatos es
muy pequeña la concentración de bicarbonatos es menor en verano
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que en invierno, destacando una tendencia al incremento entre los dos
primeros puntos y una disminución entre los dos segundos durante el
verano, y una concentración constante durante el invierno a lo largo
del cauce.

Dentro de los cationes las variaciones existentes presentan una
tendencia más homogénea con valores inferiores en verano que en
invierno. De manera muy sintética Mg2+, Na+ y K+ presentan un incre-
mento desde el primer punto hasta el segundo. El contenido en Ca2+

durante el verano también se incrementa entre los dos primeros pun-
tos, pero se produce un descenso importante entre los dos segundos.
En invierno la concentración de calcio se mantiene constante durante
todo el recorrido.

Con los datos analíticos es posible constatar que el agua del río
de la Fuente del Berro está durante todo el año sobresaturada en ara-
gonito, calcita y dolomita, aunque existen pequeñas variaciones esta-

Presa de Río
Blanco

Cascada de
Calomarde

(aguas arriba)

Cascada de
Calomarde

(aguas abajo)

Verano Invierno Verano Invierno Verano Invierno

Caudal, l/s 15 10 95 30 95 30

Temperatura, ºC 20 4,5 20,5 7,0 19 6,0

pH 8,20 8,23 8,12 8,32 8,26 8,27

C.E., 25ºC, micromhos/cm 397 440 701 810 692 810

Carbonatos, mg/l 6,0 0,0 1,0 24,0 3,0 24,0

Bicarbonatos, mg/l 201,0 250,2 192,0 250,2 177,0 250,2

Calcio, mg/l 63,0 145,0 113,0 140,0 98,0 138,0

Magnesio, mg/l 8,0 9,1 17,0 21,1 17,0 21,1

Cloruros, mg/l 3,0 4,9 12,0 7,8 13,0 7,8

Sulfatos, mg/l 14,0 235,3 176,0 278,6 146,0 288,2

Sodio, mg/l 1,5 4,4 5,5 20,6 5,5 20,2

Potasio, mg/l 1,0 1,2 1,0 1,6 1,0 1,9

Tabla 1. Parámetros químicos básicos del agua del río de la Fuente del Berro.
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cionales. Si nos centramos en la calcita se observa que el grado de satu-
ración de la misma es mayor en invierno que en verano. Por otro lado,
a lo largo del recorrido del río se observa un incremento progresivo del
índice de saturación para la medida efectuada en Junio y un ascenso y
descenso para el invierno (Fig. 5).

De todos los resultados expuestos se deducen una serie de con-
sideraciones de interés relativas a la precipitación de la calcita en la cas-
cada de Calomarde. El fuerte incremento de la conductividad entre el
cañón de Río Blanco y la cascada de Calomarde debe de estar relacio-
nada con la disolución de sales presentes en el afloramiento de facies
Keuper existente aguas abajo de Calomarde. Por otro lado, la existen-
cia de mayores descargas de agua en verano disminuye la conductivi-
dad del agua en relación con los valores observados en invierno para
caudales menores. Estos materiales margoevaporíticos confieren al
agua iones como Na+, Mg2+ y Cl-, que incrementan la solubilidad de la
calcita, pero también se incrementa mucho el CaSO4.nH2O, lo que
conllevaría una disminución de dicha solubilidad por efecto del ion
común. Este papel destacado del Triásico superior, fundamentalmente

Fig. 5. Evolución del índice de saturación de la calcita del agua del río de la Fuente del
Berro entre los tres puntos de muestreo en verano e invierno.
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los materiales yesíferos, en la acumulación fisicoquímica de la calcita
ha sido indicada por Nicod (1981) para numerosos puntos del contex-
to mediterráneo (Provenza, Andalucía y Atlas Medio).

Se observa que en invierno la concentración de Ca2+ y HCO3
-

se mantienen constantes, mientras que durante el verano, existe una
pérdida de  Ca2+ y una disminución de la concentración de bicarbona-
tos cuando el agua atraviesa la cascada de Calomarde. Lógicamente
estas modificaciones indican la precipitación de CaCO3 en el salto de
agua durante el período primavera-verano por pérdida de CO2 ligada
a la turbulencia en el salto de agua. Existen numerosos autores (Jacob-
son y Usdowski, 1975; Amunson y Kelly, 1987; Herman y Lorah,
1987; Lorah y Herman 1988; Liu et al. 1995; Lu et al. 2000; Chen et
al. 2004; Kawai et al. 2006; Vázquez-Urbez et al., 2009; entre otros)
que analizan la evolución de las características químicas del agua liga-
da a áreas en las cuales hay edificios tobáceos funcionales. Casi todos
indican la fuerte relación existente entre la acumulación de tobas y la
desgasificación asociada con la mayor turbulencia en algunos tramos
fluviales. Por otro lado, algunos señalan el comportamiento estacional
del quimismo del agua derivado de la mayor precipitación de carbona-
to en primavera o verano.

Por lo que se refiere a la tasa de saturación de la calcita el agua
del río de la Fuente del Berro presenta una sobresaturación durante
todo el recorrido y a lo largo del año. Herman y Lorah (1987) señalan
que el agua puede mantener un nivel de sobresaturación y no precipi-
tar porque la cristalización está cinéticamente inhibida. Es necesario
superar cinco (Jacobson y Usdowski, 1975) o diez (Dandurand et al.,
1982) veces la sobresaturación de la calcita para iniciar su precipitación.

3.4 Actividad biológica

En zonas de gran turbulencia, como la cascada del río de la
Fuente del Berro, donde se produce la precipitación actual de carbo-
nato cálcico existe, a su vez, una intensa actividad de briofitos o mus-
gos (Fot. 7). Se han diferenciado básicamente dos especies predomi-
nantes en varios de los saltos de agua actuales existentes en la cascada
de Calomarde. De estas dos especies, domina por su desarrollo
Rhynchostegium riparoides, mientras que Dydymodon tophaceus es
menos frecuente. Rhynchostegium es un musgo que ofrece un aspecto
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arborescente con colores verdes claros en los extremos de los caulidios
y constituye el verdadero armazón de la cascada. Por otro lado,
Dydymodon se presenta como formas almohadilladas aisladas entre la
especie anterior, de tonos verdes más oscuros.

Estas especies de musgos aparecen en condiciones ambientales
caracterizadas por aguas con alta mineralización, de naturaleza sulfata-
da y clorurada y un régimen hídrico con caudales permanentes contro-
lados estacionalmente (Roca, 1990).

En el apartado anterior se ha indicado que existe una precipi-
tación de carbonato en la cascada de Calomarde. En este punto se
observa una gran turbulencia y también importantes crecimientos de
musgos. Conocemos que el grado de sobresaturación es mayor en
invierno que en verano. Sin embargo la precipitación se produce en
verano, por lo que si mantenemos la misma turbulencia en la cascada
la precipitación de la calcita debe de estar controlada por mecanismos
asociados con la temperatura y/o la actividad biológica.

En sistemas tobáceos fluviales, la solubilidad de la calcita y el
CO2 en el agua se incrementan al descender la temperatura (Stumm y
Morgan, 1996), a la vez que la precipitación de calcita aumenta al
incrementarse la temperatura (Plummer et al., 1978).

Por otro lado, el papel de los organismos vegetales no está claro,
y aunque la fotosíntesis ayuda a la desgasificación su contribución no
es necesaria (Ordóñez y García del Cura, 1983). En este sentido,
Emeis et al. (1987) indica que la actividad de los musgos influye a par-
tir de la formación de mucosas en respuesta al stress ambiental. Estas
atrapan pequeños cristales de calcita procedentes de la sobresaturación
química, de manera que sirven como núcleos de cristalización desen-
cadenándose así la precipitación. La influencia de la la actividad bioló-
gica en la acumulación del carbonato tobáceo ha sido discutida por
diferentes autores (Pentecost 1987; Merz-Preiß y Riding 1999; Arp et
al., 2001; Yoshimura et al. 2004; Shiraishi et al. 2008).

4. CONCLUSIONES

A través del estudio de los sistemas tobáceos fluviales, localiza-
dos en la cabecera de la cuenca del río Guadalaviar, es posible determi-
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nar los factores que controlan su formación y desarrollo. El desarrollo
de las tobas corresponde, básicamente, a un modelo fluvial de barrera-
represamiento dependiente de variables 1) topográficas, debido incre-
mento de la pendiente en el perfil longitudinal del río y de la desgasi-
ficación mecánica del agua, 2) hidrológicas, relacionados con el drena-
je del sistema kárstico circundante, 3) hidroquímicas, manifiestadas
por las variaciones espaciales y temporales del quimismo del agua con
una fuerte sobresaturación en calcita durante todo el año, 4) biológicas,
tal y como indica la influencia de la actividad de musgos (Rhynchoste-
gium riparoides y Dydymodon tophaceus ) en la precipitación de la calci-
ta durante el período primavera-verano, así como el desarrollo vegetal
en los edificios pasados y 5) climáticas (temperatura), ya que el mayor
crecimiento de las tobas se produce durante primavera-verano en la
actualidad y durante los períodos 6.800-7.300 años B.P. y 4.600 años
B.P., coincidiendo con fases climáticas cálidas en el Holoceno.
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INTRODUCCIÓN: 
EL PERIGLACIARISMO DE LA CORDILLERA IBÉRICA

ORIENTAL

La incidencia de los climas fríos cuaternarios en el conjunto de
la Cordillera Ibérica se ha visto matizada por diferentes factores, entre
los que cabe destacar la altitud y la posición específica de cada macizo
montañoso. Mientras el sector noroccidental y parte del central (Mon-
cayo: 2.316 m) presentan alturas que superan los 2.200 m (Moncayo:
2.316; Demanda: 2.270; Urbión: 2.238) y recibe influencias atlánticas
muy directas, la zona oriental escasamente llega con sus cumbres a los
2.000 m (Gúdar, Albarracín, Javalambre), quedando muy próximas al
ámbito mediterráneo. Estos contrastes, hoy fácilmente apreciables, se
manifestaron también durante las fases frías pleistocenas generando
modelados muy diferentes a lo largo y ancho de la cadena montañosa.
Así, en el NW existieron focos glaciares y morfologías de transición
glaciar-periglaciar, mientras que al Sur y Este del Moncayo apenas lle-
garon a configurarse estos tipos de formas. La desigual incidencia
regional viene, además, condicionada por otros factores, tales como la
exposición y pendiente de las laderas, el grado de fisuración del roque-
do y la vulnerabilidad litológica a los ciclos de hielo-deshielo (Asensio
et al., 1994; Peña y Lozano, 1998).  

La Ibérica Oriental se estructura como un conjunto de macizos
montañosos sobreelevados por las deformaciones póstumas pliocenas,
que alcanzan alturas en torno a  los 2.000 m, como es el caso de las sie-
rras de Gúdar-Maestrazgo (2.019 m), Javalambre (2.020 m) y Albarra-
cín (1.921 m), que aparecen bordeando la depresión terciaria de
Teruel. Estos macizos, básicamente carbonatados, conservan restos de
diferentes formas acumulativas periglaciares que vamos a resumir, ya
que aportan información que complementa las observaciones realiza-
das en la sierra de Albarracín.

Las morfologías periglaciares del macizo de Javalambre (2.020 m)
fueron estudiadas por Gutiérrez y Peña (1975) y Calvo et al. (1983)
quienes destacan la abundancia de las grèzes litées, coladas de bloques
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e, incluso, en el fondo de algunas dolinas, suelos ordenados geométri-
camente, poco definidos, entre los que se reconocen círculos y polígo-
nos de piedras, así como suelos estriados, formas todas ellas localizadas
por encima de los 1.700 m. Se establecen tres generaciones de depósi-
tos de ladera periglaciares, diferenciadas por sus características y su
eventual superposición, siendo el más antiguo una formación brechoi-
de fuertemente encostrada.  

En las sierras de Gúdar-Maestrazgo, con cumbres en torno a
2.000 m, Pailhé (1981, 1984) y Lozano (1988, 1993) describen depó-
sitos ordenados, nichos de nivación y morrenas de nevé (protalus ram-
part), entre 1.400 y 2.000 m en la vertiente occidental de Peñarroya y
de la Muela Mujer, así como coladas de bloques, conos de derrubios y
dos formaciones de ladera periglaciares: una brechoide, más antigua, y
las grèzes litées, supuestamente del Pleistoceno superior. 

Rosselló (1977) señala la existencia en las montañas del País
Valenciano de taludes de derrubios y depósitos de solifluxión, y Ginés
y Mateu (1977) y Simón et al., (1983) observan en Peñagolosa, una
serie de grèzes litées, de 15 a 20 m de espesor, en los que se citan inclu-
so involuciones. También Mateu (1982) constata en esta región proce-
sos ligados a la acción del frío, a unos 800 m de altitud. Por otra parte,
Calvo et al., (1986) y Calvo (1987) reconocen en las montañas del País
Valenciano hasta tres etapas de laderas pleistocenas, la más antigua de
las cuales sitúan en el Riss. 

Pailhé (1984) y Lozano (1988) han descrito numerosas morfo-
logías periglaciares activas, por encima de 1.500 m, tales como peque-
ñas coladas de gelifracción, nichos de nivación (Peñarroya), palsas de
3-5 m de diámetro, de dudosa génesis e interpretación (Prado de Val-
devacas, 1.800 m), y algunos suelos ordenados sobre las altas platafor-
mas de la sierra. Rosselló (1977) señala en la zona de Peñagolosa la
importancia de la gelifracción y el pipkrake incluso por debajo de los
1.000 m, con amplios canchales que genéticamente habría que vincu-
lar a la interacción de procesos convergentes entre el periglaciarismo y
procesos de ámbitos semiáridos mediterráneos.

En la depresión de Teruel, a pesar de su modesta altitud, que
escasamente supera los 1.000 m, hay algunas acumulaciones heredadas
que responden a la actuación de procesos de ambiente frío. Así, Sán-
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chez-Fabre (1989) y Peña et al. (1990, 1993) establecen al sur de
Teruel una secuencia evolutiva de laderas, con cuatro fases de regulari-
zación que implican siempre condiciones morfoclimáticas relativa-
mente frías. La fase de regularización más antigua se dispone a modo
de ápices de cono conectando las cornisas calcáreas de las muelas con
la terraza fluvial de 40 m, datada como Riss antiguo inicialmente por
Moissenet (1985, 1993), lo cual queda corroborado por el estudio de
la fauna fósil y las industrias paleolíticas de este nivel de terraza en la
Cuesta de la Bajada, cerca de Teruel (Santonja et al., 1992, 1994). Su
génesis, vinculada a una intensa gelifracción, desprendimientos masi-
vos y cierto transporte solifluidal, exige condiciones climáticas extre-
madamente frías. La segunda fase acumulativa enlaza con la terraza de
20 m del Turia, perteneciente al Riss más reciente (Esteras y Aguirre,
1964; Moissenet, 1993).

Por otra parte, en la depresión de Alfambra-Teruel, al igual que
en otras áreas del sector ibérico centroriental, se han investigado los
procesos de regularización de laderas, relacionados con fluctuaciones
relativamente frías, generadas durante el Holoceno. Destacan los tra-
bajos de Burillo et al. (1981, 1983), en los que se establecen dos eta-
pas de regularización: la más antigua es posterior a los Campos de
Urnas y anterior a época ibero-romana (siglos VII/II a.C.) y la más
reciente coincide con la Pequeña Edad del Hielo (siglos XVI-XIX),
estando separadas por etapas de incisión. 

1. LAS FORMAS PERIGLACIARES DE LA SIERRA DE ALBA-
RRACÍN

La morfología periglaciar alcanza una magnitud considerable
en la Sierra de Albarracín, reconociéndose ejemplos de este modelado
de indudable interés. Podemos establecer dos ámbitos de máxima pre-
sencia de las formas acumulativas periglaciares: Por una parte, los
macizos paleozoicos que forman apuntamientos alargados como eje de
la Cadena y que constituyen sus zonas más elevadas, por encima de los
1.800-1.900 m; por otra, los valles profundos, en ocasiones verdade-
ros cañones fluviokársticos, excavados en los materiales carbonatados
mesozoicos. Cada una de estas zonas ha creado paisajes diferentes y en
ocasiones únicos y espectaculares.
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Fig. 1. Mapa geomorfológico del sector central del macizo del Tremedal 
(a partir de Gutiérrez y Peña, 1977).

1.1. Formas periglaciares en los macizos paleozoicos

En las sierras del Tremedal y del Nevero, los afloramientos de
cuarcitas armoricanas y del Valentiense inferior, así como las rocas por-
fídicas de Orea y Noguera, fueron afectadas por la crioclástia durante
las fases frías cuaternarias. Estas litologías suministraron materiales de
gran tamaño que dieron origen a formas periglaciares que ya fueron
parcialmente reconocidas por Riba (1959) y García-Sainz (1962) y
cartografiadas en detalle por Gutiérrez y Peña (1977). 
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Se trata de formas acumulativas que aprovechan el dispositivo
estructural favorable del relieve apalachense, con crestas aplanadas de
cuarcita, alargadas de forma paralela siguiendo las direcciones estruc-
turales hercínicas (Norte-Sur) que separan valles pizarrosos (pizarras
ampelíticas) con idéntica disposición (Fig. 1; Fot. 1). Los fuertes des-
niveles creados entre ambas litologías por la erosión diferencial son el
primer factor favorable para generar los procesos de transporte por las
laderas de estos valles. Por otra parte, las cuarcitas, debido a su amplia
red de diaclasado, abundantes fracturas cerradas y escasa penetrabili-
dad de la esquistosidad, han producido bloques de gran tamaño a
causa de la alteración mecánica por gelifracción. Solamente las piza-
rras, mucho más trituradas, y algunas formaciones de areniscas gene-
raron clastos y materiales finos (Gutiérrez y Peña, 1977). 

Las formas más generalizadas (Fig. 2) son las laderas de blo-
ques (block slopes), que cubren extensamente la mayor parte de las ver-
tientes de estas estructuras paleozoicas. Los bloques, con dimensiones
más frecuentes entre 25 y 50 cm, están empastados en una matriz are-
noso-arcillosa, aunque en algunas zonas los materiales finos han sido
lavados superficialmente, desapareciendo la vegetación y quedando

Fot. 1. Crestas de cuarcita y valle en pizarras, en el Macizo del Tremedal.
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Fig. 2. Bloque diagrama de las formas acumulativas periglaciares en 
el macizo del Tremedal (Gutiérrez y Peña, 1977).

Fot. 2. Ladera de bloques en materiales volcánicos, cerca de Noguera.
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amplios espacios recubiertos de grandes bloques (Fots. 2 y 3). En algu-
nos cortes se puede observar que el aspecto superficial no se mantiene
en profundidad, sino que existe una clasificación de los clastos, estan-
do los de mayor tamaño sólo en superficie y predominando los clastos
menores y materiales finos en profundidad, lo que parece deberse al
proceso de ordenación vertical por la helada (frost creep y frost heaving).
Seguramente una parte del sedimento fino procede de alteraciones pre-
vias, ya existentes en la ladera y puesto en movimiento conjuntamen-
te con los bloques en un transporte masivo, probablemente desarrolla-
do en un ámbito con presencia de suelos helados o permafrost.

Unido a esta morfología principal, en las partes medias y bajas
de las laderas de bloques se reconocen lóbulos y bancos de geliflu-
xión (gelifluction lobes), con morfología linguoide y su eje mayor
siguiendo la línea de máxima pendiente, oscilando su anchura en torno
a los 150 m y no superando la altura del talud los tres metros. Algunos
de estos lóbulos presentan una cicatriz de arranque con desarrollo de
una pequeña depresión intermedia y, a veces, parecen haber estado ali-

Fot. 3. Ladera de bloques en cuarcitas armoricanas del Tremedal.
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mentados directamente por canales de avalancha y desprendimientos.
Los bancos son de mayor extensión superficial, de longitud muy varia-
ble, fluctuando entre 0,2 y 2 km, y la altura del talud es similar a la de
los lóbulos. En algunos de los aterrazamientos ligados a estas formas se
han generado turberas (tremedales), que han sido analizadas por
Menéndez y Esteras, 1965; Stevenson, 2000; González-Sampériz et al.,
2009 y que mantienen funcionalidad actual en ciertos casos.

Estas formas fueron clasificadas inicialmente como lóbulos de
gelifluxión, pero creemos que algunas pueden corresponder a morre-
nas de nevé o protalus rampart, o incluso a auténticas morrenas gla-
ciares. El mejor ejemplo de estas morfologías lo tenemos en la acumu-
lación de bloques en forma de cordón arqueado que se localiza al pie
de las cornisas de cuarcita de la ermita del Tremedal, a unos 1.600 m
de altura y con orientación noreste. El arco presenta numerosos blo-
ques de gran tamaño (2-3 m de eje mayor), dando una morfología de
aspecto degradado, cuya altura oscila entre 0,5 y 5-6 m. Un talud
abrupto desciende en la parte frontal del cordón (Fig. 3; Fot. 4), mien-
tras que en la zona interna queda una pequeña depresión ocupada por
una turbera, actualmente drenada de modo artificial.  Esta disposición,
junto a la considerable distancia que separa el cordón de la cornisa,
permite plantear dos interpretaciones: por una parte, que el conjunto
hubiera funcionado como un dispositivo de protalus rampart cuando
dicha cornisa estuviera más próxima al cordón, habiendo retrocedido
aquella posteriormente por erosión, o bien que estemos ante una
morrena formada por la acumulación de bloques en el frente de un
pequeño glaciar, cobijado al pie de la cornisa en una orientación muy
favorable para su desarrollo.  

Sea cual sea la interpretación, el cordón correspondería a una
etapa fría muy antigua, ya que entre la morrena y la pared rocosa hay
morfologías de una etapa fría más reciente, formada por laderas de blo-
ques, que se canalizan en algunos puntos para formar cordones de dis-
posición lobulada, que hemos interpretado como correspondientes a
glaciares rocosos. Estas formas alcanzan al pie de la ermita del Treme-
dal una longitud de casi 200 m y un talud frontal de bloques de unos
35 m de altura que penetra parcialmente en la depresión cerrada por
el cordón de bloques anteriormente citado. 
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Fig. 3. Bloque esquemático de la morrena y glaciar rocoso 
del pie de la ermita del Tremedal.

Fot. 4. Glaciar rocoso del pie de la Ermita del Tremedal.
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Los materiales periglaciares de las laderas confluyen hacia los
valles, que se configuran con fondo casi plano y se caracterizan por
presentar ríos de bloques (block streams). En algunos sectores los
materiales finos empastan a los bloques de gran tamaño, como en la
zona denominada de Los Puertos mientras que, en otros, las partículas
finas han sido lavadas, apareciendo una acumulación de bloques con
textura abierta (Fot. 5), tal como ocurre en los valles submeridianos
que drenan hacia los ríos Gallo y Cabrillas. No obstante, también pue-
den aparecer ríos de bloques de menor tamaño en algunas de las lade-
ras, cuando éstas se canalizan parcialmente permitiendo una mayor
concentración de bloques y un mejor lavado del material fino, como
puede observarse en la carretera que asciende desde Orihuela hacia la
ermita del Tremedal.

Las dimensiones máximas de los ríos de bloques son de 2,6 km
de largo por 0,25 km de ancho, desconociéndose su potencia al no
observarse el sustrato, aunque seguramente la base es muy irregular.
Las pendientes longitudinales de los valles principales presentan esca-
lonamientos transversales al curso, donde llega a aflorar momentánea-

Fot. 5. Río de bloques de cuarcita en el macizo del Tremedal.
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mente el agua subálvea, que vuelve a penetrar inmediatamente bajo los
bloques. Igualmente se observan colapsos, debidos probablemente al
lavado de materiales finos por el agua circulante por el fondo, dando
lugar a subsidencias locales de los bloques superficiales.

Aunque en anteriores trabajos (Gutiérrez y Peña, 1977) se ha
indicado que la movilización de los ríos de bloques ha debido ser esca-
sa, una observación más detallada de áreas menos trabajadas y el uso
de fotogramas aéreos a una escala adecuada han permitido apreciar la
existencia de cordones longitudinales y lobulaciones que nos indican
que los bloques también fueron transportados de forma longitudinal
en los ríos de bloques. En el sector sur del macizo del Tremedal y en el
macizo del Nevero se aprecian morfologías de fondo de valle que
incluso podrían clasificarse como glaciares rocosos.  

Tanto los afloramientos de cuarcita como los bloques que for-
man las acumulaciones descritas están completamente colonizadas por
líquenes, tomando una tonalidad grisácea, que contrasta con el color
claro de la roca original, y que se hace visible cuando son removidos
los bloques. No se aprecia ningún tipo de funcionalidad actual en los
bloques, que aparecen trabados entre sí y con la cubierta de líquenes
intacta. Son, por tanto, formas heredadas que, como ya hemos indica-
do, corresponden al menos a dos etapas frías, no existiendo todavía
datos cronológicos que permitan aproximarnos a su edad.

1.2. Las acumulaciones periglaciares en las áreas mesozoicas

A lo largo del recorrido de la red fluvial principal en el interior
de los materiales mesozoicos que forman las extensas parameras de la
Sierra de Albarracín, podemos reconocer dos ámbitos geomorfológicos
principales: los cañones calcáreos  excavados profundamente en las
calizas, principalmente jurásicas, y los valles amplios abiertos en mate-
riales blandos del Keuper. Los cañones carecen prácticamente de terra-
zas fluviales, reconociéndose retazos de muy escasa extensión, peque-
ños conos laterales y acumulaciones de travertinos, que se conservan
muy puntualmente; sin embargo, abundan las acumulaciones de lade-
ra, especialmente los derrubios estratificados generados por procesos
de clima frío. En los valles amplios del Keuper las acumulaciones alu-
viales son más extensas, especialmente las recientes, mientras que son
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raros los derrubios estratificados periglaciares y abundan las laderas
con antiguos deslizamientos (Peña y Jiménez, 1993). Por otra parte, en
la zona meridional, en los denominados Montes Universales, se ha
apreciado la existencia de formas relictas de clima frío al pie de los
grandes relieves de la Muela de San Juan. Estos son los ámbitos donde
se han desarrollado formas periglaciares en el pasado y donde, por otra
parte, existe una cierta funcionalidad actual muy atenuada.

a) Etapa general de derrubios estratificados  

Depósitos del tipo grèzes y groizes litées fueron señalados por
Gutiérrez y Peña (1979) en el valle alto del río Guadalaviar, ocupando
las laderas de los cañones fluviokársticos, siendo también descritos por
Jiménez (1987) en el sector de las Muelas de San Juan y Frías de Alba-
rracín, donde señala la presencia de canchales, a veces fosilizando grè-
zes litées más antiguas, e incluso solifluxión funcional (lóbulos, terraci-
llas, mantos, coladas) cuando el contexto litológico es favorable. 

Peña y Jiménez (1993) han estudiado el modelado de laderas
en el curso medio del río Guadalaviar y su afluente de la Fuente del
Berro, a alturas entre 1.080 y 1.200 m. En dichos valles se pueden
observar masas de canchales funcionales, procedentes de la gelifracción
actual de las cornisas de caliza jurásica, que recubren una gran parte de
las laderas. En los cortes realizados para la extracción de áridos es posi-
ble observar las formaciones de ladera infrayacentes a dichos cancha-
les, que están compuestas por grandes espesores de derrubios estratifi-
cados de origen periglaciar. Destaca, por la extensión y continuidad de
estas acumulaciones, el cañón del río de la Fuente del Berro entre
Calomarde y Royuela, los cañones de los ríos Griegos y Guadalaviar en
la zona de Villar del Cobo, el sector de confluencia fluvial de los ríos
Guadalaviar y de la Fuente del Berro en Entrambasaguas y algunos sec-
tores del cañón formado por el Guadalaviar entre Albarracín y Gea de
Albarracín. Entre todos ellos hay que destacar el corte situado en las
proximidades de la formación de travertinos de la cascada de Calomar-
de (Fot. 6 ).

La mayor parte de estas acumulaciones se caracterizan por la
presencia de niveles bien estratificados (Fot. 7), con pendiente normal-
mente en torno a los 30-35°, espesores entre 3 y 6 m y composición
de capas de clastos angulosos de caliza, con granulometría muy homo-
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Fot. 6. Niveles inferiores estratificados del corte de Calomarde.

Fot. 7. Detalle de la estratificación del derrubio de Calomarde.
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génea, predominando los tamaños de 4-6 cm de eje mayor. Se obser-
van capas con ausencia de matriz (estructura open works) y otros nive-
les dominantemente finos y sin apenas clastos (estructuras matrix sup-
ported y clast supported), alternantes con pasadas fuertemente encostra-
das, que quedan en resalte en los cortes. Pueden clasificarse como
“derrubios estratificados” del tipo grèze litée, aunque en numerosos
cortes existe una mezcla de materiales más gruesos, del tipo groize litée.
La coloración general de estas acumulaciones es blanquecina o grisá-
cea, de la misma tonalidad que las propias calizas mesozoicas origina-
les y del carbonato que contiene el depósito. 

Este tipo de derrubios estratificados están muy generalizados
en la sierra de Albarracín, así como en las serranías de Gúdar-Maes-
trazgo, Javalambre y Palomera, estando su límite altitudinal general en
torno a los 900 m, aunque en Albarracín los derrubios más bajos se
han descrito a 1.080 m (Peña y Jiménez, 1993). Estos mismos autores
describen los cortes de Pajares, de la caseta de Obras Públicas de Alba-
rracín, así como los del puente y escarpes cercanos a Gea de Albarra-
cín, todos ellos en el valle del Guadalaviar, como ejemplos caracterís-
ticos de esta etapa general. La disposición de su perfil longitudinal, que
llega a poner en relación a estos depósitos con la terraza fluvial situada
a unos 8-10 m sobre el cauce actual del río, hace suponer que su con-
figuración se ha producido de forma relativamente contemporánea
con dicho nivel aluvial, al que se le supone una edad “würmiense” den-
tro del sistema de terrazas fluviales del Turia en la zona de Teruel
(Moissenet, 1993), por lo que serían derrubios estratificados generados
en la última gran etapa fría pleistocena.  

Sin embargo, frente a la interpretación inicial de que esta etapa
general era la única existente en la sierra, en algunas zonas se ha podi-
do observar la presencia de derrubios de características peculiares en
espesor y coloración y en relación con terrazas fluviales más antiguas
que la anteriormente indicada, así como la superposición de etapas de
distinta pendiente longitudinal. Además, el estudio y datación de los
edificios travertínicos de estos ríos han aportado nuevos datos que per-
miten plantear como hipótesis que, además de la etapa fría general
mencionada, ha habido otras anteriores y posteriores con derrubios
estratificados. Tal posibilidad también fue señalada en el Pirineo cen-



179

Las acumulaciones de clima frío de la Sierra de Albarracín

tral por Peña et al. (1998), en ese caso contando con alguna referencia
cronológica más precisa.

b) Etapa antigua de derrubios estratificados 

En el sector de Entrambasaguas, en la confluencia de los ríos
Guadalaviar y de la Fuente del Berro, Peña y Jiménez (1993) recono-
cen dos afloramientos de derrubios estratificados de tonos rojizos, que
debido a su coloración aparecen en los mapas geológicos de la serie
MAGNA como materiales detríticos miocenos. El primero de estos
puntos se  sitúa en la ladera occidental de un  saliente rocoso, a 1.200
m de altura  y el segundo unos 300 m más al Este, presentando ambos
características similares. El primer perfil (Fig. 4 A) es el más completo,
con unos 18 m de depósito. El conjunto basal (I) abarca unos 10 m de
una formación de grèze litée compuesta por cantos homométricos de
calizas del Dogger, con mucha matriz fina y escasamente cementados. 

Por encima (II), se sitúa 1 m de gravas poligénicas del río Gua-
dalaviar correspondientes a la terraza situada a 25 m sobre el cauce
actual, coronadas por 2 m de limos fluviales con intercalaciones de
hiladas de cantos y bloques dispersos (III). Finalmente, una acumula-
ción de grèze litées superior (IV), de unos 2 m de potencia, en la que
alternan niveles lavados de finos, con tramos encostrados y capas con
mayor abundancia de finos (Fot. 8). El conjunto presenta pendiente
hacia el Oeste (30-35º), con un dispositivo geomorfológico residual ya
que ha desaparecido el área madre de la acumulación y en su lugar se
ubica un meandro encajado del Guadalaviar. Las mismas característi-
cas sedimentológicas se repiten en el segundo de los perfiles (Fig. 4 B). 

La rubefacción superficial de ambos depósitos llama fuerte-
mente la atención y contrasta con la coloración grisácea y blanquecina
de los derrubios estratificados antes reseñados. La situación en posi-
ción más elevada que los travertinos holocenos del sector de Entram-
basaguas, cuya edad se ha establecido (Peña et al., 1994; Sancho et al.,
1998a, b) en torno a 7.260-10.000 años por dataciones U/Th y C14,
lleva a este depósito necesariamente a una edad pleistocena. Por otra
parte, la intercalación de la terraza fluvial de 25 m en el interior del
depósito nos sitúa esta acumulación de derrubios estratificados rube-
factados en una etapa anterior a las grèzes de la fase generalizada y,
siguiendo las dataciones señaladas por Moissenet (1993) en las terra-
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Fig. 4. Perfiles de las acumulaciones antiguas de grèzes litées de Entrambasaguas y 
posición de la terraza de 25 m del río Guadalaviar. (Peña y Jiménez, 1993).
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zas de este río en la zona de Teruel, habría que situar esta fase como
“Riss reciente” [en comparación con la Terraza de 40 m, que el mismo
autor y Santonja et al. (1992, 1994) ubican cronológicamente en un
“Riss antiguo”], siendo por tanto las laderas con cronología más anti-
gua reconocidas en la Sierra de Albarracín. 

c) Etapas recientes de laderas

A pesar de existir una fase generalizada de derrubios estratifica-
dos en las laderas de los cañones fluviales de la sierra de Albarracín,
surgen algunas dudas sobre la presencia de más de una etapa entre las
abundantes formaciones observadas en las zonas bajas de las laderas.
Por una parte, en el cañón de Calomarde se ha observado en un corte

Fot. 8. Derrubios estratificados de la etapa antigua, 
en Entrambasaguas.
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–actualmente no visible- la superposición de dos depósitos, discordan-
tes debido a su distinta pendiente dentro de esta formación general.
Por otra parte, en el sector de la cascada de Calomarde esta sucesión
aparece aún más clara, por su relación con las formaciones travertíni-
cas holocenas.

Los travertinos de Calomarde fueron estudiados por Peña et al.
(1994) y Sancho et al., (1998a, 1998b), estableciendo para ellos una
edad entre 6.800 y 8.000 B.P. mediante dataciones U/Th. Dichos tra-
vertinos formarían un conjunto escalonado de barreras y represamien-
tos que hizo variar notablemente el perfil longitudinal del río. Este
proceso de acumulación de carbonatos fluviales es únicamente visible
en las terrazas y cascadas holocenas de Calomarde, Entrambasaguas y
Gea de Albarracín, estando ausentes los travertinos de los depósitos de
terraza anteriores. En las proximidades de los travertinos holocenos se
han reconocido otros depósitos de clima frío que se intercalan lateral-
mente con los niveles superiores de las tobas y llegan a fosilizarlas, con
notable espesor en algunos puntos. Esto nos lleva a considerar la exis-
tencia de una etapa fría holocena que perdura en los tramos finales de
la sedimentación tobácea y continúa con posterioridad.

Fot. 9. Canchales funcionales del cañón de Calomarde, fosilizando derrubios estratificados
de la etapa general.
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Finalmente, hay que constatar la existencia de depósitos que
regularizan numerosas laderas (Fot. 9) y que fueron configuradas
durante fases relativamente más frías y húmedas que las actuales, exis-
tiendo dataciones geoarqueológicas que nos permiten correlacionarlas
con las señaladas en la depresión de Teruel, ya anteriormente citadas y
que pertenecen al Holoceno superior. De hecho, los perfiles más super-
ficiales de algunas grèzes litées aparecen biselados por estas acumulacio-
nes posteriores, con menor pendiente que los derrubios estratificados
pleistocenos, como ocurre en el depósito de Calomarde.

2. CONCLUSIONES: LAS ETAPAS FRÍAS DE LA SIERRA DE
ALBARRACÍN

Como habrá podido apreciarse, en la sierra de Albarracín y
gran parte de la Cordillera Ibérica Centroriental está presente una
amplia gama de formas de relieve debidas a condiciones ambientales
frías y, si bien a la mayoría, en lo que hemos denominado etapa gene-
ral, se las sitúa cronológicamente, aunque sin datos absolutos, en los
grandes episodios fríos del Pleistoceno superior (“Würm”, según la
nomenclatura clásica alpina), queda claro que existieron etapas frías
anteriores de notable incidencia en el paisaje pero cuya conservación
suele ser deficiente, haciendo difícil su identificación. Sería el caso, en
los cañones calizos de la sierra de Albarracín, de los depósitos estratifi-
cados de Entrambasaguas, a los que por su relación con la terraza de
25 m se les supone una edad “Riss reciente”, o de las laderas antiguas
de la depresión de Teruel relacionables con la terraza de 40 m del
Turia, de un “Riss antiguo”. La etapa general también está acompaña-
da de otros depósitos antiguos, normalmente brechas encostradas, en
las cercanas sierras de Gúdar y Javalambre. Además, en los macizos
paleozoicos también es posible apreciar una superposición de al menos
dos etapas frías, que han dado lugar a formas de una gran relevancia
geomorfológica. Salvando las distancias, podemos poner estos datos en
relación con lo observado en la Cordillera Pirenaica (Peña et al, 1998),
donde igualmente se han diferenciado tres etapas, la más antigua de las
cuales, con parecida rubefacción a la acumulación antigua de Entram-
basaguas, se ha datado en 20.000 B.P. y la más reciente, identificable
sólo en altura, en torno a 10.000 B.P. Por último, es importante tener
en consideración que hay depósitos de clima frío pertenecientes plena-
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mente al Holoceno medio y superior, que aunque no alcanzan el
mismo grado de desarrollo que la etapa general, sin embargo tienen
una importante incidencia en el paisaje, en especial los más recientes.

Las formas de clima frío de las serranías de Albarracín entrarí-
an de lleno en el modelo de periglaciarismo de la montaña media
mediterránea, con escasa incidencia general de las fases frías, en las que
los derrubios estratificados y la gelifluxión son las formas más abun-
dantes. Sin embargo, en sectores puntuales de litología favorable,
mayor humedad, orientación adecuada y fuerte pendiente, es posible
encontrar formas indicadoras de la existencia de un permafrost capaz
de generar laderas de bloques, protalus rampart, glaciares rocosos, e
incluso vestigios de la actuación de pequeños glaciares.

La funcionalidad del periglaciarismo actual, por otra parte, se
caracteriza por procesos de mínima importancia, tal como la gelifrac-
ción, con morfologías de escasa relevancia si las comparamos con las
de las etapas frías pleistocenas y holocenas. Se han observado procesos
de frost creep y funcionalidad de los canchales calizos, así como la pre-
sencia de formas menores de solifluxión/gelifluxión, tales como guir-
naldas y pequeños lóbulos por encima de los 1.500 m. Aún así, pun-
tualmente es posible observar procesos más activos, como debris flows
y canchales de alta movilidad, allí donde confluyen factores más favo-
rables.
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INTRODUCCIÓN

El modelado en areniscas desarrolla, generalmente, escenarios
paisajísticos espectaculares en diferentes contextos morfoclimáticos de
la Tierra. Los afloramientos de areniscas del Rodeno de Albarracín no
constituyen una excepción (Fot. 1). Concretamente, el modelado aso-
ciado con estas rocas ha sido objeto de estudio en el Parque Cultural
de Albarracín (Benito et al., 1991-92, 1993). Dos aspectos resaltan el
interés de las morfologías asociadas con las areniscas del Rodeno. En
un primer momento llama la atención el macromodelado de callejo-
nes, abrigos, voladizos y tormos que ha sido conformado, principal-
mente, durante etapas morfoclimáticas pasadas. Más allá, la observa-
ción de detalle nos indica la presencia frecuente de microformas alte-
rológicas, algunas funcionales en la actualidad. Gnammas en superfi-
cies horizontales de voladizos y pavimentos, así como tafonis y alveo-
los en paredes verticales de torres y tormos constituyen el micromode-
lado característico. De manera adicional, los numerosos abrigos resul-

Fot. 1. Aspecto general del modelado en areniscas del Rodeno de Albarracín, 
en el barranco del Cabrerizo.
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tantes fueron utilizados por los primeros pobladores de las serranías
como santuarios o lugares de reunión donde tenían lugar ceremonias
o cumplimientos de ritos de carácter religioso o social. Fruto de estas
actividades aparecen, sobre los paneles interiores de los abrigos, nume-
rosas representaciones pictóricas cuyas edades oscilan entre los 6000 y
los 1000 años A.C. (Piñón, 1982; Beltrán, 1986; Collado, 1992).
Ahora bien, el estado de conservación de las pinturas se está deterio-
rando con el tiempo debido a los procesos de alteración funcionales
que afectan a la arenisca que sirve de soporte para las mismas (Benito
et al., 1991-92, 1993).

1. LA ARENISCA DEL RODENO DE ALBARRACÍN

En la Sierra de Albarracín son frecuentes los afloramientos de
areniscas adosados a la alineación central culminante constituida por
materiales paleozoicos. En conjunto, constituyen relieves residuales
que sobresalen por encima de la Superficie de Erosión Fundamental
(Peña et al., 1984) elaborada sobre materiales calcáreos del Mesozoico.
Localmente a estas areniscas se les conoce con el nombre de Piedra
Rodeno. Se trata de rocas de edad Triásico inferior (Areniscas del Bunt-
sandstein) que se acumularon en ambientes sedimentarios fluviales de
canales entrelazados, constituyendo el inicio del relleno de fosas tectó-
nicas conformadas en distintos sectores de la Cordillera Ibérica a prin-
cipio de la orogenia alpina, hace unos 250-240 millones de años. Los
principales afloramientos de areniscas del Buntsandstein en la Sierra de
Albarracín se localizan en el área de Ródenas, en la prolongación meri-
dional del Macizo de Sierra Menera, y en la orla Albarracín-Bezas-Tor-
món, formando parte de Sierra Carbonera y el Collado de la Plata.
Estas areniscas se presentan en bancos con disposición subhorizontal,
es frecuente la estratificación cruzada (Fot. 2) y aparecen afectadas por
una red de fracturas con densidad variable.

Una arenisca se puede definir como una roca sedimentaria
detrítica compuesta por granos de tamaño arena (0,06 y 2 mm de diá-
metro). Estos elementos constituyen el esqueleto de la roca y pueden
presentar granoclasificación, morfología y naturaleza mineralógica
variables. Los granos del esqueleto están trabados por la matriz (com-
ponentes detríticos finos) y/o el cemento (minerales de origen quími-
co) que ocupan los poros y huecos que quedan en el esqueleto. La rela-
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ción espacial de estos tres elementos determina la textura de la roca y
la porosidad o porcentaje de huecos interconectados respecto al volu-
men total de la roca.

De manera concreta, la piedra Rodeno de Albarracín (Benito et
al., 1991-92, 1993) es una arenisca relativamente homométrica, que
presenta tamaños de grano fino (0,12 y 0,25 mm) o medio (0,35 y
0,87 mm). Dentro del esqueleto predominan los granos de cuarzo (75-
95 %) junto con algún fragmento de roca cuarcítica y lutítica, feldes-
patos, micas y turmalina por lo que se clasifica como sublitoarenita-
protocuarcita, según la clasificación de Pettijohn (1957). En general,
los granos de cuarzo presentan formas irregulares de contornos subre-
dondeados. Los minerales micáceos presentan morfologías alargadas y
fibrosas, a veces deformadas por la compactación. Se trata de areniscas
con esqueleto intacto y contactos intergranulares impresionados (Fot.
3). La matriz compuesta por filosilicatos es muy escasa y está impreg-
nada de óxidos de hierro (hematites), con porcentajes que oscilan entre
2 y 8 %. El cemento, también escaso, presenta naturaleza silícea y
carácter microcristalino fibroso y macrocristalino sintaxial. Asímismo,

Fot. 2. Areniscas triásicas del Rodeno con estratificación cruzada.
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Fot. 3. Microfotografía de la arenisca del Rodeno. La anchura de la foto es 1,4 mm.

Fot. 4. Anillos de Liessegan desarrollados en la arenisca del Rodeno.
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se pueden observar cementos de óxidos de hierro que envuelven par-
cialmente a los granos del esqueleto y  ocupan posiciones compartidas
con la matriz. La distribución espacial de estos óxidos de hierro (hema-
tites) adopta geometrías esféricas concéntricas, de manera que en
superficie de las areniscas aparecen, frecuentemente, como líneas alter-
nas de mayor resistencia denominadas anillos de Liessegan (Fot. 4). El
índice de vacíos, que se presenta como un indicador de la porosidad de
la arenisca, alcanza valores bajos, comprendidos entre 3,4 y 4,3 %. En
ocasiones estas areniscas presentan estratificaciones cruzadas que cons-
tituyen zonas estructuralmente más débiles, además de incrementar la
porosidad general de la roca y la concentración de partículas arcillosas
en las láminas de la estratificación.

2. EL MACROMODELADO EN ARENISCAS

El afloramiento de areniscas subhorizontales afectadas por frac-
turas verticales es el punto de partida para explicar el origen de morfo-
logías en torres (Fot. 5), corredores y callejones (Fot. 6), tormos y pavi-
mentos rocosos en el Parque Cultural de Albarraín (Benito et al.,
1993). La formación de corredores, callejones y pasadizos está relacio-
nada con procesos de meteorización, básicamente química, a lo largo
de las fracturas por concentración en las mismas del agua, producien-
do el ensanchamiento de las fracturas y apareciendo un residuo altero-
lógico (Robinson y Williams, 1994). El principal proceso que condu-
ce a este resultado es el de la disolución, que favorecería la disgregación
granular o arenización de la roca dura. Para ello es necesario que las
areniscas hayan estado expuestas durante mucho tiempo a condiciones
meteóricas, hecho que viene avalado por su inclusión en los relieves
residuales de la Superficie de erosión Fundamental de la Cordillera
Ibérica. Por otro lado, como la arenisca del Rodeno está formada bási-
camente por granos de cuarzo y cemento también silíceo, se necesita la
existencia de ambientes húmedos que incrementen la eficacia de la
disolución. En definitiva, la exposición subaérea de las areniscas bajo
condiciones climáticas húmedas del pasado favorecería la presencia de
un manto alterológico importante y desarrollo de suelos y cubierta
vegetal (Fig. 1). La permanencia en el tiempo de estas condiciones
haría que el frente de avance de la meteorización profundizara incre-
mentando el espesor del manto alterológico. No obstante, esta altera-
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ción progresaría de manera más intensa aprovechando las fracturas
(Fig. 1), de manera que la superficie de contacto entre el regolito alte-
rado y la arenisca inalterada sería muy irregular y estaría controlado
por la densidad de la fracturación y la resistencia variable de los dife-
rentes niveles de la propia arenisca. La presencia de una etapa de kars-
tificación importante durante el Plioceno superior en la Cordillera Ibé-
rica (Peña et al., 1984), avala esta hipótesis. En etapas posteriores, el
encajamiento del drenaje en el marco geomorfológico expuesto, acti-
varía la exportación del residuo meteorizado por escorrentía superficial
(Robinson y Williams, 1994). El vaciado del residuo alterológico en
fracturas ensanchadas permitiría la aparición de los callejones y corre-
dores (Fig. 1), que adquieren decenas de metros de longitud y varios
metros de anchura. En general, el desarrollo de estas morfologías apa-
rece en zonas con menor densidad de fracturas. De manera adicional,
la intersección de estas alineaciones permitiría la formaciones de mor-
fologías turriculadas (Stokes, 1973; Robinson y Williams, 1994; San-
cho y Belmonte, 2000).

Fig. 1. Esquema evolutivo del desarrollo del macromodelado del Rodeno de Albarracín.
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Fot. 5. Fracturas y torres en areniscas.

Fot. 6. Callejón en areniscas.
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Es frecuente, que las paredes verticales de corredores y torres se
encuentren afectadas por una sobrexcavación basal que da lugar a la
aparición de pedestales rocosos, rocas seta o tormos (Fot. 7). En gene-
ral, la explicación para una meteorización más intensa de la base se
relaciona con procesos de meteorización subsuperficial más eficaces
cuando afectan a niveles litológicos menos resistentes (Robinson y
Williams, 1976; Twidale y Campbell, 1992). Si no se individualizan
torres, sino que existe una meteorización areal generalizada, se desarro-
llan pavimentos (Fot. 8) en areniscas (Robinson y Williams, 1994),
cuya morfología está controlada por la geometría del patrón de la frac-
turación. Su origen no es muy bien conocido, si bien Twidale (1980)
sugiere que se relacionan con una meteorización subsuperficial, de
manera que el frente de ataque de la humedad se encuentra cada vez a
mayor profundidad, siendo necesario que posteriormente sea barrido
por erosión todo el residuo procedente de la meteorización.

Este macromodelado se complementa con la aparición de
superficies encostradas en paneles verticales. Se trata de encostramien-
tos asociados con areniscas que presentan una cierta porosidad y una
mineralogía silícea. El componente más importante es sílice reprecipi-
tada, que forma envueltas alrededor de los granos y meniscos entre
ellos (Robinson y Williams, 1994). Como consecuencia se reduce el
acceso de agua al interior de la arenisca por bloqueo de los poros y se
incrementa la resistencia de la superficie de la arenisca por cementa-
ción. En ocasiones, estos encostramientos silíceos se encuentran afec-
tados por agrietamientos poligonales (Fot. 9). La asociación entre las
superficies encostradas y los agrietamientos poligonales es también
señalada por Young y Young (1992) y Young et al. (2009). Aunque su
origen no es bien conocido, Williams y Robinson (1989) concluyen
que el agrietamiento poligonal debe relacionarse con la generación de
las costras endurecidas en la superficie de la arenisca, de manera que
aparecerían por el secado y fragmentación de la sílice depositada como
un gel. También sugieren que la aparición del agrietamiento podría
relacionarse con los esfuerzos ligados a la diferencia de propiedades
mecánicas entre la costra y la arenisca.

Por tanto, el macromodelado de las areniscas del Rodeno de
Albarracín está constituido por torres, corredores o callejones, tormos
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Fot. 7. Morfología en tormo.

Fot. 8. Pavimento rocoso en areniscas.
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y pavimentos generados en etapas morfogenéticas anteriores bajo con-
diciones ambientales de mayor humedad que favorecerían el desarro-
llo de potentes mantos de alteración o regolitos. La meteorización quí-
mica de la arenisca del Rodeno, básicamente representada por la diso-
lución, conllevaría la transformación de la arenisca dura en un residuo
arenoso. En la actualidad, este manto alterológico ha sido denudado
casi en su totalidad y solo se observa la exportación del residuo altero-
lógico arenoso alojado en el fondo de los corredores de manera que,
progresivamente, se incrementan las dimensiones y profundidad de los
mismos.

3. EL MICROMODELADO ALTEROLÓGICO EN LAS ARE-
NISCAS

El escenario macromorfológico de la arenisca del Rodeno dibu-
jado favorece el desarrollo de numerosos abrigos protegidos por vola-
dizos. En general, los voladizos están conformados por areniscas de
grano grueso masivas poco alteradas. Por otro lado, los abrigos coinci-
den con niveles de arenisca de grano fino, con una elevada densidad de

Fot. 9. Agrietamiento poligonal afectando a encostramientos silíceos 
que recubren la arenisca.



201

El modelado en areniscas del rodeno de Albarracín

discontinuidades estratigráficas y un mayor grado de alteración (Beni-
to et al., 1991-92, 1993). En este contexto se va a desarrollar un
micromodelado alterológico característico de areniscas. Así, en las
paredes del interior de los abrigos y en las superficies inferiores extra-
plomadas de los voladizos se generan pequeñas oquedades que reciben
el normbre de tafonis (Jennings, 1968) y alveolos (Twidale, 1982),
mientras que sobre la superficie superior de torres, tormos y pavimen-
tos aparecen con frecuencia microdepresiones denominadas gnammas
(Twidale y Corbin, 1963). Es posible, que estas micromorfologías
hayan comenzado a generarse durante las etapas anteriores que han
conformado el macromodelado previo. Sin embargo, no hay ninguna
duda de que su funcionalidad y desarrollo perdura hasta tiempos
recientes e incluso hasta la actualidad.

Tafonis, alveolos y honeycomb

Tafonis (Fot. 10), alveolos (Fot. 11) y morfologías en “honey-
comb” constituyen las micromorfologías alterológicas más frecuentes
en las areniscas del Rodeno de Albarracín (Benito et al., 1991-92,
1993). Jennings (1968) define los tafonis como una forma de meteo-
rización cavernosa, que se encuentra en rocas cristalinas granudas áci-
das o intermedias y en otras sedimentarias como areniscas, calizas y
esquistos. Sus dimensiones son muy variables y oscilan desde escala
centimétrica a métrica. La forma suele ser elipsoidal o esférica. Se trata
de un modelado azonal que tiene lugar en situaciones climáticas varia-
bles, aunque domina en contextos costeros y climas áridos y semiári-
dos, cálidos o fríos.

Por lo que se refiere a los alveolos, en principio, pueden consi-
derarse como tafonis de pequeño tamaño (Twidale, 1982). En este
sentido se puede identificar el desarrollo alveolar con el inicio de la
tafonización. Diversos autores resaltan el papel de la laminación inter-
na de la roca (Valdeón et al., 1985) y de la estratificación en general
(Mainguet, 1972) en la distribución y morfología de los alveolos (Fot.
11). Las morfologías tipo “honeycomb” (Mustoe, 1982) se caracteri-
zan por un entramado irregular resultante de la alteración diferencial
que se asemeja a un panal de abejas, dando lugar a superficies de aspec-
to picoteado con gran densidad de huecos redondeados de tamaño
inferior a los 10 cm de diámetro.
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Fot. 10. Tafonis desarrollados en una superficie vertical de areniscas.

Fot. 11. Alveolos controlados por las superficies de estratificación cruzada de la arenisca.

C. Sancho, G. Benito, M. J. Machado
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En el Parque Cultural de Albarracín, el porcentaje de la super-
ficie ocupada por estas micromorfologías alterológicas en las paredes
verticales de los abrigos varía entre el 12,5 y el 47,0 %. En las superfi-
cies inferiores de los voladizos este porcentaje puede incrementarse
notablemente. La proyección de las formas sobre la pared o superficie
de referencia es asimilable a semielipses, de manera que los valores de
los ejes sirven para definir el tipo morfológico resultante. En general,
las morfologías son variables, con predominio de la altura, la anchura
o la profundidad según la localización (Fig. 2). Es difícil encuadrar
estas formas en la clasificación de Twidale (1982), por lo que habría
que seguir criterios morfométricos similares a los utilizados por San-
cho y Gutiérrez (1990) para clasificar los tafonis de las areniscas de la
Formación Peraltilla en la Depresión del Ebro.

Gnammas

En las superficies superiores de torres, tormos y pavimentos
generadas en las areniscas del Rodeno de Albarracín son frecuentes

Fig. 2. Diagrama triangular que muestra las relaciones morfométricas de tafonis.
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microformas de alteración tipo gnamma (Fot. 12) (Benito et al., 1991-
92, 1993). Estas microformas alterológicas se pueden  definir como
depresiones de pequeñas dimensiones (normalmente de escala decimé-
trica) que se localizan preferentemente sobre superficies horizontales
de arenisca, aunque también pueden aparecer en zonas con ligera pen-
diente. Suelen presentar el fondo plano y las paredes verticalizadas e
incluso extraplomadas. En función de la geometría en sección es posi-
ble diferenciar distintos tipos de gnammas siguiendo la clasificación
propuesta por Twidale y Corbin (1963). 

En algunas superficies estudiadas en el Parque Cultural de
Albarracín, el área ocupada por las gnammas oscila entre el 2,0 y el
23,8 % del total. Se trata de morfologías tipo pan de la clasificación
de Twidale y Corbin (1963) o en cubeta de la diferenciación hecha por
Gutiérrez e Ibáñez (1979). La sección en planta es (Fig. 3), en la
mayor parte de los casos, circular con dimensiones que oscilan entre
los 15 y 170 cm de diámetro. La profundidad de las gnammas varía
entre 4 y 35 cm. Estas medidas pueden ser mayores en algunos casos
(Fot. 12).

Fot. 12. Gnamma de gran tamaño con agua en su interior (La Losilla, Albarracín).
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4. MECANISMOS ALTEROLÓGICOS DE LA ARENISCA

La degradación de las areniscas se produce, básicamente, a tra-
vés de la separación de granos o pequeñas escamas del armazón de la
roca inalterada. La disgregación granular (Fot. 13), también denomi-
nada desagregación, desintegración e incluso arenización, consiste en
el desmoronamiento de una roca granuda, dando cristales o fragmen-
tos individuales (Cooke y Warren, 1973). La disgregación del material
se puede producir siguiendo los contactos de granos, aunque a veces se
utilizan las discontinuidades intragranulares cuando el porcentaje de
cemento aumenta y existe una continuidad cristalina entre éste y los
granos (Mainguet, 1972).

Por otro lado, la descamación (Fot. 13) es un mecanismo de
individualización de láminas planas o curvas de la roca que actúa a
diferentes escalas. Se observa fundamentalmente en areniscas masivas
que presentan además un grado de cementación débil (Mainguet,

Fig. 3. Diagrama triangular que muestra las relaciones morfométricas de ganmmas.
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1972). En su desarrollo juegan un papel muy importante las películas
de segregación mineral que revisten la superficie alterada y favorecen
la creación de una lámina resistente que cementa los granos disgrega-
dos de la roca. Se incluyen desde pequeñas ampollas hasta láminas irre-
gulares de gran superficie con espesores milimétricos. Cuando los ele-
mentos planares que se separan de la arenisca son de mayor espesor se
habla de desplacación, siendo imprescindible el endurecimiento de la
superficie de la arenisca por precipitación de sustancias minerales.

5. LOS PROCESOS DE METEORIZACIÓN DE LA ARENISCA

La valoración de la susceptibilidad de las areniscas a la meteo-
rización está relacionada, básicamente, con sus características minera-
lógicas y texturales, que van a determinar la circulación de soluciones
acuosas por el interior de la roca y el comportamiento de los compo-
nentes minerales ante ellas. La mineralogía y la textura de la arenisca
del Rodeno de Albarracín han sido ya expuestas en apartados anterio-
res. Por otro lado, la activación e intensidad de actuación de unos pro-
cesos de meteorización u otros va a depender del contexto morfocli-

Fot. 13. Disgregación granular y descamación en una arenisca tafonizada.
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mático (temperatura y precipitación) en el que afloran las areniscas.
Climáticamente, la Sierra de Albarracín, queda incluida en la isoterma
media anual de 9 °C, con fuertes oscilaciones térmicas, y una precipi-
tación media anual de 475 mm, lo que le confiere un carácter semiá-
rido durante casi todo el año con rasgos periglaciares en los meses de
invierno. La evapotranspiración media anual es muy alta, con valores
comprendidos entre 600 y 700 mm. Un último dato que interesa es la
insolación anual que alcanza las 2500 horas. En estas condiciones la
arenisca se va a ver afectada por procesos de meteorización física (halo-
clastismo y humectación-secado), mientras que la meteorización quí-
mica va a estar representada por procesos de disolución. Otro tipo de
procesos como la gelifracción inciden, por lo general, de manera poco
importante en la meteorización de estas areniscas.

Un modo de valorar los procesos de meteorización actuantes
consiste en analizar la naturaleza del residuo alterológico resultante.
Así, los productos de meteorización observados en las paredes vertica-
les de los abrigos, en las que se desarrollan los tafonis, son fundamen-
talmente escamas y eflorescencias salinas. Por otro lado, los productos
de meteorización analizados relacionados con las gnammas de las
superficies somitales de los voladizos son el agua, almacenada tempo-
ralmente en las mismas, y el residuo sólido, que queda en el fondo
cuando se evapora totalmente dicho agua. Estos productos alterológi-
cos han sido analizados en diferentes abrigos y voladizos del Parque
Cultural de Albarracón (Benito et al., 1991-92, 1993).

Haloclastismo

Los productos de meteorización observados en las paredes verti-
cales  y extraplomadas de los abrigos son fundamentalmente escamas
(Fot. 13) y eflorescencias salinas (Fot. 14). Si comparamos sus caracte-
rísticas mineralógicas con las que presenta la arenisca inalterada se
observa de manera general la aparición de yeso (CaSO4.2H20) en las
escamas y en las eflorescencias como nuevo mineral. Entre escamas y
eflorescencias la diferencia mineralógica radica en la presencia de calci-
ta en las primeras. No obstante, hay que indicar que el análisis de la
solución procedente del lavado de las areniscas frescas ya ponía de mani-
fiesto la existencia de pequeñas cantidades de estos minerales que no se
detectaban en los difractogramas de rayos X, por lo que se trata de com-
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ponentes que migran desde el interior al exterior de la roca y se concen-
tran en la superficie. Lógicamente, los procesos que activan este trans-
porte se relacionan con los ciclos de humectación y secado. Así, duran-
te la humectación de la roca el agua se mueve hacia el interior a través
del sistema poroso. Durante el tiempo de permanencia dentro de la are-
nisca el agua incorpora parte de las sales existentes. Cuando se produce
el secado, las soluciones migran hacia fuera, de manera que su evapora-
ción en la superficie conlleva la cristalización de las sales arrastradas.

El crecimiento de cristales de sal, así como la hidratación-des-
hidratación de algunas sales, suponen un incremento de volumen con
respecto a las soluciones de procedencia. Este aumento de volumen en
el sistema poroso de la arenisca es capaz de generar presiones y tensio-
nes en el interior de las rocas (Fig. 4) que provocan el deterioro de las
mismas. La eficacia de estos procesos se consigue después la repetición
de numerosos ciclos de disolución-cristalización e hidratación-deshi-
dratación.

El papel del haloclastimo en la alteración de las rocas ha sido
analizado por numerosos autores (Evans, 1969-70). Además, hay que

Fot. 14. Eflorescencias de sales y tafonis en la superficie extraplomada de un abrigo.
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tener presente que los procesos de cristalización de sales van siempre
acompañados de ciclos de hidratación-deshidratación de las sales que
actúan conjuntamente con la cristalización (Fahey, 1986) y de humec-
tación y secado, que colaboran en la descamación y en la disgregación
de la roca (Ollier, 1984). La influencia de estos procesos en el desarro-
llo de tafonis ha sido indicada por numerosos autores (Dragovich, 1969;
Höllermann, 1975; Martini, 1978; Rodríguez y Navascués, 1982; Mus-
toe, 1983; Tena et al., 1984; Sancho y Benito, 1990; Sancho y Gutié-
rrez, 1990; Benito et al., 1991-92, 1993; Robinson y Williams, 1994).

La eficacia de los procesos  de haloclastismo va a depender,
entre otros factores, del tipo de sal y del clima. Así, para diferentes sales
y de manera experimental, la presión de cristalización es analizada por
Winkler y Singer (1972) y la presión de hidratación es determinada
por Winkler y Wilhelm (1970). De entre las posibles sales que apare-
cen en los productos de alteración de las areniscas del Rodeno de Alba-
rracín conviene destacar el yeso (Benito et al., 1993), tanto por la pre-
sión ejercida como consecuencia de su cristalización como la posibili-
dad de deshidratarse para pasar a anhidrita.

Fig. 4. Presión de cristalización y de hidratación del yeso en diferentes condiciones.
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Desde el punto de vista climático, Sperling y Cooke (1985)
señalan que la tasa de disgregación por haloclastismo se acelera cuan-
do el rango de temperaturas diurnas es muy alto y la humedad relati-
va es muy baja. También se ha comprobado experimentalmente que la
presencia de sales en el agua intensifica los procesos de hielo-deshielo
(Williams y Robinson, 1981; Mcgreevy, 1982). En el ámbito del
Rodeno de Albarracín se reconocen tanto una fuerte oscilación térmi-
ca diaria durante todo el año, como la posibilidad de heladas en los
meses de invierno.

En definitiva, la combinación de procesos de haloclastismo y
de humectación-secado provoca la disgregación granular y la descama-
ción de la arenisca, siendo estos mecanismos los que favorecen el des-
arrollo de tafonis y alveolos.

Disolución de la sílice

Los productos alterológicos asociados con las gnammas des-
arrolladas en las superficies cimeras de torres, tormos y pavimentos son
el agua almacenada en las mismas y el residuo sólido del fondo (Beni-
to et al., 1991-92, 1993). Mientras que el análisis mineralógico del
residuo (Fot. 15) localizado en las gnammas no presenta aspectos des-
tacables, con una composición muy similar a la roca inalterada, las
determinaciones químicas del agua recogida en el interior de algunas
de estas microformas (Fot. 12) ofrecen datos interesantes. Los cationes
mayoritarios en estas aguas son el Ca2+ y el Na+, mientras que los anio-
nes están constituidos, por orden de abundancia, por carbonatos, sul-
fatos y cloruros. Por otro lado, cuando analizamos los valores de con-
ductividad y de pH, en las dos estaciones de medida por separado, se
observa una posible relación inversa entre ellos. Pero además, la exis-
tencia de valores de pH superiores a 8 en el agua de las gnammas va a
permitir la disolución tanto del esqueleto como del cemento silíceo. A
partir de valores de pH superiores a 8, la solubilidad de la sílice se
incrementa de manera exponencial (Loughnan, 1969) (Fig. 5). Así,
todos estos procesos químicos de intercambio entre la arenisca y el
agua de lluvia almacenada en la gnamma, a lo largo del tiempo, se tra-
ducen en procesos de disolución que liberan el residuo encontrado en
el interior de las gnammas y permiten el incremento de tamaño de las
mismas.
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Inicialmente la disolución progresa a través de los contactos
entre los granos, lo que favorece la disgregación granular y, como con-
secuencia, provoca el incremento de volumen de las gnammas. El des-
arrollo de las gnammas ligado a procesos de disolución en diferentes
tipos de rocas es propuesto por Twidale y Corbin (1963), Schipull
(1978) y Robinson y Williams (1994). De manera adicional, Gutiérrez
e Ibáñez (1979) plantean, para areniscas calcáreas, el problema relacio-
nado con la evacuación del residuo. Indican que los solutos y materia-
les finos desaparecen por desbordamiento, mientras que la acción tur-
billonaria del viento evacua los tamaños más gruesos. Otro aspecto
interesante a considerar en el incremento de tamaño de las ganmmas es
indicado por Twidale y Bourne (1977). Así, una profundización de la
forma permite la conservación del residuo, que a su vez es capaz de rete-
ner la humedad, lo cual favorece la alteración de la roca subyacente.

Fot. 15. Residuo arenoso y restos orgánicos 
en gnammas desecadas.
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Si bien la disolución parece jugar un papel determinante en el
desarrollo y ampliación de las gnammas, su nucleación no está tan
clara. El comienzo puede estar relacionado con la desintegración dife-
rencial de minerales fácilmente alterables, con la meteorización dife-
rencial a lo largo de discontinuidades o en sus intersecciones, con la
descamación de la parte superior por humectación-secado o con la
influencia destructiva de líquenes (Twidale y Corbin, 1963). En este
sentido, Schipull (1978) señala que en la formación de las gnammas
intervienen principalmente procesos de disolución y fenómenos de
descomposición biológica de algas y líquenes. La fijación de musgos y
líquenes sobre las areniscas aprovechando las zonas de mayor humedad
favorece el desarrollo de ennegrecimientos superficiales, compuestos
por elementos orgánicos, muy frecuentes en las superficies expuestas.
No obstante, el papel que juegan los líquenes en la meteorización de
areniscas es todavía bastante desconocido (Viles y Pentecost, 1994;
Souza-Egipsy et al., 2004).

6. ESTADO ALTEROLÓGICO DE LAS PINTURAS

Las pinturas rupestres del Parque del Rodeno de Albarracín se

Fig. 5. Solubilidad de la sílice en función del pH y relaciones entre el pH y 
la conductividad del agua contenida en las gnammas.
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localizan preferentemente en los abrigos existentes en las areniscas. Ya
se ha indicado que estas zonas protegidas se desarrollan en puntos con
una mayor susceptibilidad alterológica de la roca. Como consecuencia,
se activan mecanismos de disgregación granular y descamación y pue-
den desarrollarse alveolos y tafonis, que intervienen directamente en la
degradación general de las figuras. Generalmente la creación de pane-
les pictóricos suele aprovechar planos de fracturas o diaclasas. En defi-
nitiva, la activación de ciclos de haloclastismo y humectación-secado
es la causa del deterioro de las representaciones pictóricas. Tan sólo las
pinturas que han sido representadas en superficies de areniscas con
menor susceptibilidad ante la alteración, con encostramientos silíceos
o con cementaciones preferentes de óxidos de hierro presentan un
mejor grado de conservación.

Las características litológicas, texturales y el propio emplaza-
miento de los abrigos suelen presentar una cierta variabilidad, por lo
que el grado de deterioro de los grabados es diferencial y las posibles
actuaciones que garanticen su conservación también son diversas. Así

Fot. 16. Encostramiento superficial afectado por desplacación que soporta pinturas rupestres
y tafonis y alveolos en la arenisca del Rodeno (Abrigo del Tío Campano).



214

C. Sancho, G. Benito, M. J. Machado

los fenómenos alterológicos más frecuentes observados son la disgrega-
ción granular ligada a una densidad alta de laminaciones (Abrigo del
Torico del Navazo), la descamación y alveolización relacionada con
zonas de escorrentía interior (Abrigo de las Pinturas Diversas y Abrigo
del Medio Caballo) y la desplacación a favor de contactos arenisca-
pátina de hierro (Abrigo del Tío Campano) (Fot. 16).
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INTRODUCCIÓN

La Sierra de Albarracín forma parte de la divisoria de aguas
entre dos de las tres grandes cuencas vertientes de la Península Ibérica,
la mediterránea y la atlántica. En ella, especialmente en el nudo hidro-
gráfico de la Muela de San Juan, instalan sus cabeceras ríos de sobre-
saliente significación entre los peninsulares: el Guadalaviar, que aguas
abajo de la Sierra da origen al Turia; el Cabriel, afluente relevante del
Júcar; y el Tajo junto a su afluente el río Gallo. Los primeros fluyen
hacia el Mediterráneo, en tanto que el Tajo y sus tributarios drenan
hacia el Atlántico.

En definitiva, la superficie de la Sierra se incluye en tres gran-
des cuencas, la del Tajo, que cubre una orla septentrional y norocci-
dental, la del Cabriel, que prolonga esa orla por el SW, y la del Gua-
dalaviar, la más extensa y la que en mayor medida se identifica con su
drenaje (Fig. 1). Además, una sección del sector meridional de la Sie-
rra de Albarracín, es drenada por el río Ebrón, que vierte sus aguas al
Turia en el Rincón de Ademuz. Finalmente, en el sector nororiental,
coincidiendo con la ladera oriental de Sierra Menera y su prolongación
hacia  Peracense y Alhohaja, hay pequeños cursos fluviales de funcio-
namiento esporádico, que en periodos de fuertes aguaceros recogen
escorrentía superficial para aportarla al caudal del Jiloca, que pertene-
ce a la red del río Jalón, afluente del Ebro.

Tras la instalación de la red fluvial actual, seguramente duran-
te el Plioceno superior, los ríos han efectuado una importante labor
erosiva, que se manifiesta de forma especialmente dsetacada a lo largo
del Cuaternario. De esta actividad se conservan modelados fluviokárs-
ticos de gran envergadura, como cañones y acumulaciones de carbona-
tos en los valles, así como algunas acumulaciones de terraza fluvial en
algunos puntos de estos angostos recorridos. Estos registros acumula-
tivos nos ayudan a establecer etapas alternas, de gran valor paleoclimá-
tico, con predominio del aluvionamiento o de la incisión fluvial, que
también ha tenido su repercusión en los sistemas de tobas calizas y en
la evolución de los sistemas de poljes de la serranía.
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Fig. 1. Distribución en cuencas hidrográficas del territorio de la Sierra de Albarracín.

El trazado y el comportamiento hidrológico de esta red de dre-
naje está condicionado por diversos factores, entre los que sobresalen
el clima, el sustrato rocoso, la topografía y la cubierta vegetal asociada
a los usos del suelo. 

Temperaturas y precipitaciones, son los dos elementos climáti-
cos que más inciden en el funcionamiento del ciclo del agua en gene-
ral y de los caudales de los ríos en particular. Las primeras determinan
de modo directo la evapotranspiración, y a través de ella influyen en el
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funcionamiento del resto de los procesos hidrológicos. La cantidad,
distribución, intensidad y tipo de precipitaciones tienen un reflejo,
bien inmediato o bien con desfase temporal, en los elementos del régi-
men fluvial.

En  la Sierra de Albarracín  no se ubica ningún observatorio
meteorológico completo, si bien existen algunas estaciones donde se
miden principalmente las precipitaciones. Peña et al. (2002) y López
et al. (2007) han descrito las principales características climáticas de la
Sierra. Así, las temperaturas medias anuales se sitúan entre los 8º y 11º
C, quedándose la media de invierno entre 0º y 4º C y manifestándo-
se el verano como un periodo de temperaturas medias suaves. Los
registros extremos varían entre los 40ºC de máxima absoluta y los -20º
de mínima absoluta. 

El total anual de precipitaciones oscila entre 450 y 600 mm, si
bien en sectores reducidos de las cumbres orientadas al oeste se supe-
ran sensiblemente estos valores, alcanzando los 1000 mm anuales
(Muela de San Juan) (Peña et al., 2002). Frente a ello, la evapotranspi-
ración potencial varía entre 950 y 1.100 milímetros, en la mayor parte
de la Sierra, lo que conduce a un balance hídrico anual negativo, con
un déficit que supera los 400 mm en la mayor parte del territorio de
la serranía e incluso los 500 mm en buena parte de ella. Las precipita-
ciones se reparten en primavera, otoño e invierno, constatándose entre
60 y 70 días de precipitación al año, existiendo escasa probabilidad de
acumulación de nieve en algunos meses (enero, marzo). López et al.
(2007), a partir de los datos correspondientes al periodo 1950-2002
apuntan una tendencia descendente de las precipitaciones, cuantifica-
da en torno al 25%.

El comportamiento de procesos hidrológicos como infiltra-
ción, percolación y escorrentía, es diferente según el tipo de sustrato
rocoso de la cuenca. En los afloramientos litológicos de la Sierra de
Albarracín encontramos cuatro grandes conjuntos: en primer lugar, las
cuarcitas y pizarras de los macizos paleozoicos; un segundo conjunto
lo constituyen las formaciones predominantemente carbonatadas
mesozoicas; en tercer lugar, las areniscas y conglomerados paleógenos,
y finalmente los depósitos detríticos cuaternarios que ocupan fondos
de valles y extensas laderas.
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La superficie cubierta por cada uno de estos grupos de litología
es muy dispar, siendo las formaciones carbonatadas, dada su gran
extensión de afloramiento, las que desempeñan el papel principal en el
drenaje de la Sierra de Albarracín. Entre estas formaciones carbonata-
das se intercalan otras de calizas margosas o de areniscas, cuya menor
permeabilidad las convierte en limitantes de la percolación y, por
tanto, en posibles bases de concentración y circulación de agua subte-
rránea. 

Entre los rasgos topográficos de la Sierra, es la planitud de las
parameras calcáreas el que tiene unas consecuencias hidrológicas más
claras, ya que favorece la retención del agua y su posterior infiltración
y percolación. Un nuevo factor, por tanto, que contribuye al impor-
tante papel del drenaje subterráneo. 

El dato más significativo de la distribución de las formaciones
vegetales, desde una perspectiva hidrológica, es el contraste entre una
amplia zona, en torno a la mitad de la superficie serrana, con una
densa cubierta forestal, predominantemente de coníferas (Fot. 1), y
otros sectores en los que el agotamiento y la erosión de los suelos ha
conducido a la presencia de una estepa clara (Fot. 2). Los suelos gene-
rados a partir tanto de las cuarcitas y pizarras paleozoicas como de las
areniscas triásicas favorecen la presencia de pinares, también desarro-
llados sobre las muelas y valles meridionales de los Montes Universa-
les, en tanto que sobre las parameras calcáreas la vegetación se reduce
a formaciones esteparias, poco densas, integradas por especies resisten-
tes a la sequía estival y al frío invernal.

En las zonas forestales, una parte de las precipitaciones son
interceptadas por las acículas de los pinos. El agua que llega hasta el
suelo encuentra una gran porción arenosa o arcillosa, lo que significa
dificultades para la infiltración, potenciándose el funcionamiento de la
escorrentía superficial. Sobre las parameras calcáreas la mayor parte de
las precipitaciones, sensiblemente inferiores a las registradas en los
macizos paleozoicos y muelas cretácicas, llegan al suelo ante la disper-
sión de la cubierta vegetal. Una parte de ese agua es evaporada, sobre
todo en la época estival, y el resto tiende a percolar en un sustrato lito-
lógico especialmente favorable a ello. 
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Fot. 1. Masas de vegetación sobre formaciones del rodeno de Albarracín.

Fot. 2. Paramera norte de la Sierra, en el sector de Pozondón-Rodenas, 
con escaso cubrimiento vegetal.



226

M. Sánchez, J. L. Peña, A. Jiménez, M. V. Lozano, L. A. Longares

1. EL COMPORTAMIENTO HIDROLÓGICO RECIENTE

Como ya se ha indicado, son cuatro las cuencas fluviales de
cierta entidad que cubren la Sierra de Albarracín. La mayor parte de su
territorio está drenada por el río Guadalaviar y sus afluentes. Tanto el
río Tajo y su tributario el río Gallo, así como el Cabriel nacen en la
serranía, pero sólo asientan en ella sus cabeceras, ocupando un espacio
reducido. Por su parte, todo el tramo alto de la reducida cuenca del
Ebrón pertenece al ámbito de la Sierra.

1.1. Las cabeceras del conjunto Tajo-Gallo

El nacimiento del Tajo se ha situado tradicionalmente en Fuen-
te García (Fot. 3), en los materiales paleógenos del Alto Tajo, si bien
desde mayores alturas el sistema de poljes de Villar del Cobo-Guada-
laviar aporta caudal a la surgencia considerada como su principio. El

Fot. 3. Nacimiento del río Tajo en Fuente García,
en la confluencia de las provincias de Teruel, 

Guadalajara y Cuenca.
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Gallo, primer afluente de cierta entidad que recibe por su margen
derecha, parte de la vertiente septentrional del Macizo del Tremedal.

El río Tajo recorre algo más de 10 kilómetros por la Sierra de
Albarracín, en dirección noroeste, trazando el límite entre las provin-
cias de Cuenca y Teruel. El primer aforo del Tajo se encuentra en Pera-
lejos de las Truchas (Guadalajara), hasta donde ha drenado 410 km2 de
los 71.364 km2 que totaliza su cuenca.  Allí el caudal medio anual está
en torno a 5 m3/sg, lo que supone un caudal específico de 12,16
l/km2/sg.  Se manifiesta un periodo de aguas altas de finales de invier-
no y principios de primavera. Este curso fluvial que, en este punto de
su recorrido, en momentos puntuales ha aparecido prácticamente seco
(octubre de 1961: 0’02 m3/sg; septiembre de 1962: 0,01 m3/sg), alcan-
zó máximos instantáneos superiores a 200 m3/sg (marzo de 1947:
216,2 m3/sg; 18 de diciembre de 1997: 257,9 m3/sg).

Por su parte, la única estación de aforo del río Gallo es Vento-
sa (Guadalajara), donde la superficie de cuenca drenada son 944 km2

de un total de 1.311 km2, siendo una mínima parte la incluida en la
Sierra de Albarracín. El caudal medio anual circulante es de 1,88
m3/sg, equivalente a un caudal específico de 1,99 l/km2/sg. El ritmo
estacional coincide plenamente con el del Tajo. 

1.2. La cabecera del río Cabriel

Muy próximo al nacimiento del Tajo se encuentra el del río
Cabriel, afluente del Júcar por su margen izquierda, que inicia su dis-
currir en dirección sureste hasta pasado El Vallecillo, y toma entonces
rumbo al Sur abandonando la Sierra de Albarracín, tras unos 20 km
de recorrido, para entrar en las Serranías de Cuenca. Es necesario seña-
lar que este primer tramo del río Cabriel discurre por un área domina-
da geomorfológicamente por las depresiones exokársticas, esencial-
mente los poljes, habiendo configurado algunos edificios tobáceos
(Fot. 4).

Cuando el río atraviesa la Sierra de las Cuerdas, uno de los
núcleos paleozoico-triásicos de la Serranía de Cuenca, se establece su
primer aforo. El cauce lleva recorridos casi 70 km, y el espacio de cuen-
ca drenado asciende hasta 829 km2 de los 4.754 km2 que totaliza en su
desembocadura. Allí el caudal medio anual es de 5,19 m3/sg, lo que
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supone un caudal específico de 6,3 l/km2/sg. Se reconoce un periodo
de aguas altas en invierno y primavera, dándose en verano los cauda-
les más bajos que, no obstante, se mantienen en un nivel muy acepta-
ble debido a su recorrido por ámbitos kársticos. El máximo instantá-
neo histórico, 291,4 m3/sg, se registró el 17 de marzo de 1969.

1.3. El río Ebrón

Aunque perteneciente a la cuenca del Turia, el río Ebrón apa-
rece como un componente individualizado del río Guadalaviar en el
drenaje de la Sierra de Albarracín. En esta serranía se inscribe lo que
podríamos denominar, en un sentido amplio, su cuenca alta, mostrán-
dose como un curso fluvial con un marcado carácter kárstico. Así lo
acredita la regularidad de sus caudales, tanto los medios mensuales,
algo más altos en invierno y primavera que en verano pero sin varia-
ciones acentuadas ni un profundo estiaje, como los medios anuales que
se mantienen siempre en valores similares.

Su caudal se mide en el aforo de Los Santos desde 1989. Hasta
ese lugar está drenada casi la totalidad de la cuenca, que ronda los 250
km2. El caudal medio anual recogido es de 1,18 m3/sg, equivalente a
4,89 l/Km2/sg. 

1.4. El río Guadalaviar

El río Guadalaviar nace en las laderas meridionales de la Muela
de San Juan. Su nombre, asociado a la profunda tradición árabe de la
serranía, puede derivar o bien de Wãdi-l-Abyad, cuyo significado es
“río blanco” o bien de Wãdi-l-Abiar, que se traduce como “río de los
pozos”, denominaciones ambas que se ajustan a elementos hidrogeo-
morfológicos relevantes en esté ámbito geográfico (Arenillas y Sáenz,
1987).

Orienta su recorrido en dirección Oeste-Este, caracterizándose
su valle por la alternancia de tramos en los que el río discurre encaja-
do en profundos cañones calcáreos, resultado de procesos fluvio-kárs-
ticos de modelado, con otros tramos en los que la erosión lineal del río
ha llegado hasta los niveles blandos del Keuper (yesos y margas) pro-
piciando un ensanchamiento lateral que amplia la llanura de inunda-
ción (Fot. 5), actualmente ocupada por los campos de cultivo. Entre
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Fot. 5. Ampliación del valle del Guadalaviar en los materiales 
del Triásico de la zona de Tramacastilla (Centro de Información

Territorial de Aragón)

Fot. 6. Cañón de Villar del Cobo abierto en las calizas del Jurásico medio.
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Fot. 7. Cauce del río Garganta, afluente del Guadalaviar procedente del margen sur 
del macizo del Tremedal.

Fot. 8. Cañón del río Guadalaviar entre Entrambasaguas y Albarracín.
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los cañones sobresalen el generado por el Guadalaviar entre Villar del
Cobo y Tramacastilla (Fot. 6) o el de Albarracín. El Guadalaviar reci-
be a lo largo de su curso medio a los ríos Garganta (Fot. 7) y de la
Fuente del Berro. Tras atravesar el cañón de Entrambasaguas-Albarra-
cín (Fot. 8), el río baña las huertas de la ciudad de Albarracín, que
aprovechan una zona de mayor amplitud del valle. El río Guadalaviar,
esculpe una nueva garganta camino de Gea de Albarracín, a partir de
donde el valle se abre de nuevo en los materiales terciarios del margen
de las depresiones del Jiloca y Teruel, al pie del Macizo de Carbonera,
para continuar hasta el Embalse del Arquillo de San Blas. 

Cuando el Guadalaviar sale del embalse, pone rumbo a su
punto de confluencia con el Alfambra, donde llega tras un periplo de
77 km. Junto a la ciudad de Teruel los ríos Guadalaviar y Alfambra
unen sus caudales, fundiéndose en un único curso fluvial que recibe la
denominación de Turia ya hasta su desembocadura en el Mediterráneo.

La cuenca del Guadalaviar tiene una forma alargada y ocupa
una superficie de 959 km2, pertenecientes en su mayor parte a la Sie-
rra de Albarracín. Entre los afluentes del Guadalaviar destacan el río
Griegos, el río Garganta, la Rambla de Monterde y, sobre todo, el río
de la Fuente del Berro ó Arroyo de Frías en cuyo valle se pone de mani-
fiesto la importancia del karst en la Sierra de Albarracín y su gran aso-
ciación con la hidrología. 

1.4.1. Caudalosidad

La Confederación Hidrográfica del Júcar, organismo gestor de la
cuenca, mide el caudal del Guadalaviar en las estaciones de aforo de Tra-
macastilla y San Blas. Además, inmediatamente aguas abajo de la con-
fluencia Guadalaviar-Turia, un nuevo aforo mide el caudal del Turia
(Tabla 1). Además, otra estación controla el volumen de agua embalsa-
da así como el ritmo de entrada y salida de agua en el embalse del Arqui-
llo de San Blas. Las largas series de datos recogidas en los puntos de
aforo permiten caracterizar el comportamiento hidrológico del Guada-
laviar (Masachs, 1948; Sánchez Fabre et al. 1986, 1996; Morell, 1999,
2001; Guillén, 2001; Del Valle et al. 2007; Sánchez Fabre et al. 2008).

El río Guadalaviar posee un módulo anual de apenas 0,68 m3/s
cuando atraviesa el aforo de Tramacastilla, teniendo en cuenta el perio-
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Río

GUADALAVIAR

TURIA

Aforo Altitud (m)
Superficie

drenada (km2) 
Inicio datos Activa

Tramacastilla 1278

851

95

926

2357

1944

1949

1911

Si

Si

Si

San Blas

Teruel

Tabla 1. Estaciones de aforo de la cuenca alta del Guadalaviar-Turia. 
Fuente: Ministerio de Medio Ambiente, 2008 y Sánchez Fabre et al., 2008.

do 1944/45 a 2005/06. En San Blas, considerando la serie 1949/50 a
2005/06, el caudal medio anual, naturalizado con el ritmo de gestión
del embalse, se cifra en 1,98 m3/s. 

Entre 1911/12 y 2005/06 han pasado por el aforo del río Turia
en Teruel una media de 3,36 m3/s. Ese registro sube hasta 3,77 m3/s si
añadimos tanto el agua detraída al Alfambra por la acequia de Molins
del Rey, como la pequeña cantidad retenida en el embalse del Arquillo
de San Blas.

El caudal específico medio anual del rio Guadalaviar llega a
7,16 l/km2/s en Tramacastilla, expresando la mayor caudalosidad de
este río en su tramo de cabecera, y se reduce a  2,14 l/km2/s (naturali-
zado o no) en el aforo de San Blas. Tras la confluencia de Alfambra y
Guadalaviar, el Turia en Teruel presenta un módulo anual de caudal
específico de 1,6 l/km2/s.

1.4.2. Irregularidad interanual

El río Guadalaviar en Tramacastilla conserva, desde los años 60
hasta la actualidad, un ritmo muy similar de alternancia de años con
aportaciones por encima y por debajo del módulo. Sin embargo, tanto
en San Blas (Fig. 2) como en el Turia en Teruel se refleja un claro pre-
dominio de los años con caudal superior al módulo en las décadas de
los 50, 60 y 70 y desde entonces la casi inexistencia de años con apor-
taciones iguales o superiores a la media; además, muchos años presen-
tan unos caudales medios anuales extraordinariamente bajos y muy
alejados del módulo. En ambos aforos se aprecia un progresivo y acen-
tuado descenso del caudal medio anual desde los años 50 hasta
comienzos del siglo XXI, momento en que parece invertirse esta ten-
dencia. En definitiva, el Guadalaviar muestra un comportamiento más
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regular en su cabecera y con una irregularidad interanual muy elevada,
típicamente mediterránea, en su tramo bajo. 

1.4.3. Fenómenos extremos

La asociación de un carácter montañoso y la influencia medi-
terránea favorecen las fluctuaciones bruscas de caudal en la cuenca del
Guadalaviar, tanto para generar crecidas como estiajes. Es difícil, dada
la baja caudalosidad del río Guadalaviar, establecer el umbral de creci-
da, pareciendo más oportuno utilizar el criterio empleado por García
Ruiz et al. (2001), contabilizando aquellos días en que el caudal medio
ha triplicado el módulo, aquellos en que éste se ha multiplicado por 5
y otros en que se ha multiplicado por 10. Esto nos permite, además de
conocer la frecuencia con la que se dan estas circunstancias, distinguir
episodios de crecida de diferente entidad. 

En Tramacastilla el río Guadalaviar presenta un número eleva-
do de días que suponen crecida en invierno y primavera, siendo los
meses de enero, febrero y marzo los que destacan claramente. Entre
junio y noviembre los caudales suelen mantenerse muy bajos, de mane-
ra que sólo ocasionalmente se superan los tres umbrales de crecida esta-
blecidos (Fig. 3). Tras la confluencia de Guadalaviar y Alfambra, el río

Fig. 2. Irregularidad interanual del río Guadalaviar en San Blas. 
Fuente: Ministerio de Medio Ambiente, 2008 y Sánchez Fabre et al., 2008.
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Fig. 3. Reparto mensual del número de días en que el caudal medio diario del río 
Guadalaviar en Tramacastilla  y del río Turia en Teruel supera diferentes umbrales 

de crecida. Fuente: Ministerio de Medio Ambiente, 2008 y Sánchez Fabre et al., 2008.

Turia en Teruel sigue concentrando los días de caudales altos en invier-
no y predominantemente en primavera. En verano y otoño son muy
pocos los días en los que se triplica o quintuplica el módulo anual y
excepcionales los que superan en al menos diez veces ese valor modular
(Fig. 3).  Datos muy llamativos son los 199 días en que al menos se tri-
plicó el módulo durante el año hidrológico 1959/60 y la escasez de días
con caudal que suponga crecidas desde 1977/78 hasta el 2005/06.
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Los valores de las máximas instantáneas permiten detectar los
principales episodios de crecida acaecidos en el Turia en Teruel y
determinar su magnitud (Tabla 2), que en algún caso ha supuesto
multiplicar por 35 el módulo anual. Sólo a veces las elevadas máxi-
mas instantáneas coinciden con caudales medios diarios altos, debi-
do a que muchas de las crecidas duran apenas unas horas, por lo que
su dinámica queda enmascarada en los datos diarios. En ocasiones
Guadalaviar y Alfambra experimentan crecidas simultáneamente,
aunque en otras la aportación de la crecida registrada en el aforo de
Teruel se debe exclusivamente al incremento de caudal en uno de
estos dos ríos.

La cabecera del Guadalaviar presenta menor cantidad de estia-
jes que el resto de la cuenca alta del Turia. Como es lógico son los tres
meses de verano, junto a octubre, los que presentan más días en situa-
ción de estiaje. La variación del número de días de estiaje entre distin-
tos años es elevada, registrándose en el aforo del Turia en Teruel desde
años en que ni un solo día puede ser calificado en estiaje a otros en que
se supera la cifra de 350. Se aprecia un marcado incremento del núme-
ro de días de estiaje desde los años 80 del siglo XX. 

17/02/1960 128 49,205
28/07/1972 111,27 16,7
14/08/1996 110,638 8,769
02/09/1981 82,46 4,6
24/08/2002 73,913 12,829
27/01/1960 64 53,2
28/10/1962 61 5,16
10/08/1981 60,73 2,175
19/08/1998 60,522 11,08
14/10/1957 60,2 49,2
20/12/1958 58 49,205
27/05/1962 54,8 20,28

TURIA

Fecha Máxima instantánea Media diaria

Tabla 2. Principales crecidas registradas por el Turia a su paso por Teruel (valores en m3/s). 
Fuente: Ministerio de Medio Ambiente, 2008 y Sánchez Fabre et al., 2008.
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1.4.4. Variaciones estacionales de caudal

Las variaciones estacionales del caudal de un río permiten defi-
nir su régimen fluvial. El río Guadalaviar en Tramacastilla presenta
aguas altas en torno a primavera (máximo apenas 1,12 m3/s en marzo)
y aguas bajas en torno a verano (mínimo 0,31 m3/s en agosto). Como
se desprende de estos dos valores numéricos, aunque la estacionalidad
está clara, no hay un gran contraste entre la cantidad de agua circulan-
te en diferentes épocas del año.

En San Blas, las aguas altas también corresponden a primavera
e invierno y las bajas al verano, siendo mayor el contraste entre los dos
periodos (Fig. 4). Se vuelve a reproducir, por tanto, el ritmo de las llu-
vias. A partir de los datos medidos en la estación de aforo el caudal
muestra varios dientes de sierra, oscilaciones, en los meses primavera-
les; restituidos los valores al régimen natural, considerando el ritmo de
entradas y salidas de agua en el embalse del Arquillo de San Blas, el
máximo se ubica claramente en marzo y el estiaje estival se hace mucho
más evidente. 

La fusión de Guadalaviar y Alfambra dan al Turia en Teruel un
régimen pluvial simple con aguas altas en primavera-invierno y aguas
bajas en verano.

Fig. 4. Régimen fluvial del río Guadalaviar. 
Fuente: Ministerio de Medio Ambiente, 2008 y Sánchez Fabre et al., 2008.
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2. LA INSTALACIÓN DE LA RED FLUVIAL Y SU EVOLU-
CIÓN CUATERNARIA

Las vertientes de los macizos paleozoicos y de las muelas calcá-
reas mesozoicas son surcadas por pequeños torrentes que tienden a
concentrarse en las amplias parameras desarrolladas a sus pies forman-
do una red de drenaje no demasiado densa, tampoco con elevados cau-
dales, pero sí con una acción muy destacada en el modelado actual del
relieve. Ese importante papel de agente del modelado lo efectúa la red
fluvial esencialmente durante el Cuaternario, al mismo tiempo que va
configurando y cambiando las características y amplitud de sus valles.
Las diferentes fases climáticas que se han sucedido a lo largo del Cua-
ternario debieron generar dinámicas fluviales contrastadas que han
quedado testimoniadas en forma de acumulaciones de terrazas fluvia-
les, constituidas por gravas y materiales arcillo-arenosos, así como por
acumulaciones travertínicas en algunos puntos de los valles (Fot. 9).

La instalación de la red fluvial debió producirse originalmente
sobre la superficie de erosión fundamental de la Cordillera Ibérica
(Peña et al., 1984); tras el rehundimiento de la semifosa de Alfambra-
Teruel y la sobreelevación de la Sierra de Albarracín, durante las fases
distensivas del Plioceno superior, comenzó el progresivo encajamiento
de los ríos en el relieve, favorecido, al menos localmente, por la presen-
cia de conductos endokársticos y la existencia de algunos afloramien-
tos de menor dureza, como las margas y yesos del Triásico superior. Se
generaron de este modo valles profundos o cañones, que son más estre-
chos cuando la excavación afecta a los niveles carbonatados del Jurási-
co y del Cretácico, apareciendo frecuentemente trazados meandrifor-
mes encajados (Fots. 10 y 11), que sólo se ensanchan cuando la inci-
sión lineal llega hasta los materiales del Keuper, dando lugar a amplias
vallonadas, como las de Calomarde, Royuela, Torres de Albarracín, la
Vega de Albarracín, etc. 

En el valle del Guadalaviar, aunque con un carácter bastante
puntual, se conservan diferentes retazos de terrazas fluviales que per-
miten reconstruir y datar algunas de las fases evolutivas acontecidas
entre el inicio de la instalación de su red y su disposición actual.
Siguiendo el curso del río, el primer dato de interés lo encontramos en
Entrambasaguas, en los meandros de confluencia de los ríos Guadala-
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Fot. 9. Cascada de Calomarde, en el río de la Fuente del Berro.
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Fot. 10. Meandros encajados de Albarracín (Centro de Información Territorial de Aragón).

Fot. 11. La ciudad de Albarracín abrazada por meandros del río Guadalaviar.
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viar y de la Fuente del Berro, donde, intercalados entre derrubios estra-
tificados periglaciares, hayamos depósitos pertenecientes a una terraza
del río Guadalaviar, situada 25 m por encima de su cauce actual. Se
trata de un metro de gravas poligénicas, coronadas por dos metros de
limos fluviales con intercalaciones de hiladas de cantos y bloques dis-
persos (Peña y Jiménez, 1993). 

Sin embargo, el sector de mayor interés corresponde al tramo
de meandros encajados situado entre Albarracín y Gea de Albarracín
(Fig. 5), donde son varios los niveles de terraza conservados (Peña y
Jiménez, 1993; Peña et al., 1994). Como en otros puntos del valle, el
cañón se ha labrado a partir de la superficie de erosión fundamental,
pero en este caso, debido a la diferente dureza de los afloramientos lito-
lógicos, podemos distinguir su desdoblamiento en dos escalones: 

- En el superior se aprecian retazos aislados de terrazas, visibles
en ambos márgenes del río y colgadas a 90 y 60 m sobre su lecho
actual; son testimonio de un paleovalle correspondiente al Pleistoceno
antiguo, cuyo cauce llegaría a superar los 500 m de anchura, que con-
trasta con la angostura de la parte baja del valle (Fot. 12).

Fot. 12. Terrazas del río Guadalaviar, situadas por encima del cañón fluvial 
de Albarracín-Gea.
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Fig. 5. Mapa geomorfológico de los meandros de Gea de Albarracín (Peña et al, 1994).
1: Escarpes estructurales en calizas jurásicas. 2: Crestas en calizas jurásicas. 

3: Superficies de erosión en materiales jurásicos. 4: Terrazas fluviales. 
5: Formaciones travertínicas. 6: Rellenos de fondo de valle. 7: Curso principal. 

8: Glacis. 9: Conos de deyección. 10: Laderas regularizadas (grezès litées y canchales).
11: Valles de fondo plano. 12: Valles de incisión lineal.
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- Al tramo inferior, excavado en las formaciones liásicas, pode-
mos considerarlo como el cañón actual. Comenzó a elaborarse a par-
tir del Pleistoceno medio, siguiendo un proceso continuo de encaja-
miento lineal a partir del amplio paleovalle anteriormente indicado y
manteniendo un trazado meandriforme. Se formaría sin ampliaciones
laterales, dando lugar a la actual morfología de meandros de valle o
encajados, en cuyos lóbulos vuelven a detectarse pequeños retazos de
terraza, dispuestos en este caso a 40, 20 y 10 m sobre el cauce actual
del Guadalaviar. Por otra parte, una terraza tobácea ocupa el fondo del
cañón, con 4 m de carbonatos debidos a represamientos (Peña et al.,
1994), en los que se encaja el canal fluvial actual.

Con los datos disponibles podemos fijar una seriación de las
terrazas del Guadalaviar, e intentar establecer su correlación con las
secuencias acumulativas de los valles del Alfambra y del Turia, parcial-
mente ya definida por Peña (1983), Sánchez Fabre (1989), Peña y
Jiménez (1993) (Tabla 3). En un posterior trabajo Gutiérrez Santola-
lla (1998) establece un sistema más complejo de terrazas fluviales para
estos ríos.

Esta correlación nos permite, además, extrapolar al Guadala-
viar las dataciones relativas efectuadas en las terrazas de 40 y 20 m. del
Alfambra y Turia (Esteras y Aguirre, 1964; Moissenet, 1985, 1993);
así, los niveles dispuestos a 45 y 25 metros, asociados a aquellas, corres-
ponderían al Riss antiguo y al Riss reciente, respectivamente. Por su
parte, la terraza de 7-10 m quedaría relegada al Würm. Como han
estudiado Meléndez et al. (1993) y Peña et al. (1994), el nivel de tobas

4 m (travertinos) 1 - 3 m 1 - 3 m
7 - 10 m 10 - 15 m
20 - 25 m 20 m 15 - 20 m
40 - 45 m 40 - 50 m 35 - 40 m
60 m
90 m 70 - 80 m 70 - 90 m

Terrazas Guadalaviar Terrazas Turia Terrazas Alfambra

Tabla 3. Correlación de las terrazas del río Guadalaviar con las de los valles 
del Alfambra y del Turia.
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que ocupa el fondo de este sector del valle tiene edad holocena, datán-
dose en torno a los 4.000 años B.P., representando la etapa acumulati-
va de terraza más reciente, a partir de la cual se ha ido generando la
acción dinámica actual.

Por otra parte, la mayoría de las cabeceras fluviales (ríos Gallo,
Fuente del Berro, Cabriel, Tajo) aparecen centradas en sistemas de pol-
jes (Orihuela, Villar del Cobo, Guadalaviar, Alto Tajo, etc.), que pre-
sentan superficies de aplanamiento cuaternarias, indicativas también
de etapas alternantes de aplanamiento y ensanchamiento de los poljes
con fases de incisión. De estas etapas no disponemos de dataciones
pero seguramente tienen cierta relación con las fases de terrazas fluvia-
les que hemos señalado anteriormente.
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