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Resumen 

 

El presente estudio busca reconstruir la variabilidad de los tipos de transporte de 

aporte terrígeno sobre el margen continental en la costa central del Perú (12º S) 

durante la última desglaciación (18-12 ka BP). Para ello se analizan registros de 

proxies sedimentológicos (análisis granulométricos y geoquímicos) en sedimentos 

laminados del testigo marino M772-005-3. Los resultados sugieren 2 modas de 

tamaño de grano fino asociadas a descargas fluviales (M1: 3 μm y M2: 15 μm) 

y tres modas de fracción gruesa (M3: 50 μm, M4: 74 μm y M5: 100 μm) que 

estarían ligadas a los aportes eólicos. Durante la última desglaciación, observamos 

que existe un incremento de amplitud de M1 y M2 durante el Heinrich Stadial 1 

(HS1, 18-15 ka BP), en respuesta a mayores aportes fluviales. Este aumento en los 

aportes continentales, estaría asociado al debilitamiento de la Circulación de 

Retorno del Atlántico Meridional y a temperaturas más cálidas en el Pacífico 

Ecuatorial. Los porcentajes de M5 y M4 fueron elevados durante el HS1, mientras 

que los porcentajes de M4 y M3 fueron altos en el Antarctic Cold Reversal (ACR, 

15-13 ka BP), sugiriendo vientos locales/regionales intensos en el HS1 y vientos de 

intensidad moderada-intermedia en el ACR. Durante el HS1, es posible que el 

aumento del gradiente de presión entre el continente-océano, estaría modulando la 

intensidad de los vientos, mientras que en el ACR, la intensidad de los vientos 

locales/regionales estaría modulada por el desplazamiento del núcleo del Anticiclón 

Subtropical del Pacífico Sudeste hacia el continente, en respuesta a una mayor 

circulación de Walker. 

Palabras claves: Paleoceanografía, desglaciación, aportes fluviales, aportes eólicos, 

granulometría, 



 

Abstract 

 

This work aims to reconstruct types of terrigenous transport to the margin in the 

central region of Peru (12° S) during the last deglaciation ( 18-12 ky BP). For this 

purpose, we analyzed sedimentological proxies (particles size distribution and 

geochemical analysis) recorded in laminated sediments of marine core M772-005-

3. We identified two grain size modes representative of fluvial material (M1: 3 

μm and M2: 15 μm) and three modes (M3: 50 μm, M4: 74 μm and M5: 100 

μm) linked to aeolian input. Our result show an increase of the fluvial inputs during 

the Heinrich Stadial 1 (HS1, 18-15 ky BP), probably due to a weakening of Atlantic 

Meridional Overturning Circulation and warming of the East Equatorial Pacific. 

The proportion of M5 and M4 were high during to HS1, while M4 and M3 were 

high during ACR (15-13 ky BP), suggesting that local/regional intense winds 

during HS1 and moderate to middle intensity of winds during ACR. In the course 

of HS1, the intense of winds due to increasing thermal gradient between the 

continental and ocean. During the ACR, the winds increased as consequence of 

meridional displacement of the south Pacific Subtropical High  as response to 

stronger Walker circulation. 

Keywords: Paleoceanography, deglaciation, fluvial input, aeolian input, particles 

size distribution.  
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1. INTRODUCCION 

 

El Sistema de la Corriente Perú-Chile (SCPC) es uno de los Sistemas de 

Afloramiento de Borde Oriental (EBUSs por sus siglas en inglés) más productivo 

en términos de pesquería. El SCPC se caracteriza por presentar aguas frías, 

producto de las surgencias costeras, las cuales proveen al fitoplancton una mayor 

disponibilidad de nutrientes (Chávez et al., 2003; Chávez et al., 2008). Otra de las 

particularidades más importantes de este sistema es la presencia de una zona 

mínima de oxígeno (ZMO), producto de la descomposición y el hundimiento de la 

producción biológica y una pobre ventilación (Hellin y Levin, 2004).  

 

El SCPC presenta una variabilidad estacional en relación a la productividad e 

intensidad de los vientos, la cual se encuentra ligada regionalmente a los 

desplazamientos de la Zona de Convergencia Intertropical (ZCIT) y del Anticiclón 

Subtropical del Pacífico Sudeste (ASPS) y localmente al gradiente térmico tierra-

mar. En el Perú ocurren vientos favorables a las surgencias durante todo el año, 

siendo estos más intensos durante el invierno austral, sin embargo, los valores 

máximos de productividad primaria ocurren durante la primavera y el verano 

austral, cuando las aguas superficiales son más estratificadas (Pennington et al., 

2006; Chávez y Messié, 2009; Gutiérrez et al., 2011).  

 

Actualmente existe una preocupación importante por las consecuencias del cambio 

climático, ya que afecta a las poblaciones desde un punto de vista socio-económico. 

Los impactos de este cambio global sobre el SCPC son inciertos. Hay dudas en 
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particular sobre los impactos de una posible intensificación de los vientos. El 

empleo de estudios paleoceanográficos permite estimar los efectos de las 

variaciones climáticas pasadas y ofrece una mejor comprensión de los mecanismos 

involucrados, favoreciendo a una mejor evaluación de los cambios futuros.  

 

Los cambios paleoceanográficos y paleoclimáticos pueden ser reconstruidos 

mediante el empleo de proxies, siendo el margen continental del Perú una zona con 

condiciones favorables para la preservación de los registros paleoceanográficos, 

debido a la presencia de una ZMO, altas tasas de sedimentación y condiciones 

topográficas favorables  (Reinhardt et al., 2002; Rein et al., 2005; Gutiérrez et al., 

2006; Sifeddine et al., 2008; Mollier-Vogel et al., 2013; Briceño-Zuluaga et al., 

2015; Salvatteci et al., 2016; Briceño -Zuluaga et al., 2016).  

 

Esta sedimentación es compuesta por elementos biogénicos, frutos de la producción 

primaria y de elementos terrígenos. Los elementos terrígenos, originarios del 

continente, son productos detríticos de desintegración de rocas pre-existentes, los 

cuales son transportados por el viento o descargas fluviales y redistribuidas por el 

oleaje y las corrientes marinas (Scheidegger and Krissek, 1982). En las regiones 

áridas del Perú, el transporte eólico, modulado por la intensidad de los vientos, es 

el tipo de transporte más importante, mientras que el transporte fluvial, dependiente 

de las precipitaciones, ocurre principalmente en el centro y norte del Perú 

(Scheidegger and Krissek, 1982; Saukel et al., 2011). Las condiciones atmosféricas 

y oceánicas determinan la cantidad y el tipo de transporte de material terrígeno 

hacia la plataforma continental (Haug et al., 2001; Elmore et al., 2009; Peterson et 
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al., 2000; Yarincik et al., 2000) y nuestra hipótesis es que el estudio del material 

terrígeno permite reconstruir esas condiciones en el pasado. 

 

El presente estudio, tiene como objetivo reconstruir la variabilidad de los tipos de 

transporte de material terrígeno sobre el margen continental en la costa central del 

Perú durante los principales períodos climáticos de la última desglaciación, 

permitiendo poder inferir, la variabilidad de los aportes continentales, de las 

corrientes e intensidad de los vientos. 
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2. PLANTEAMIENTO DE LA INVESTIGACION 

 

2.1.Planteamiento del problema 

 

El aporte de material terrígeno en la costa peruana, presenta una variabilidad 

decadal, secular y milenial (Rein et al., 2005; Sifeddine et al., 2008; Salvatteci, 

2013; Mollier-Vogel et al., 2013; Briceño-Zuluaga et al., 2016). Los resultados de 

los estudios de reconstrucción de aporte terrígeno en las áreas norte, centro y sur 

del margen peruano durante los últimos 20 ka, evidencian diferencias en los aportes 

terrígeno (Rein et al., 2005; Salvatteci, 2013; Mollier-Vogel et al., 2013). Estas 

diferencias pueden ser explicadas por cambios en la cantidad de aportes y/o por la 

dispersión del material terrígeno en el margen continental, debido al efecto de las 

corrientes marinas porque existen diferentes zonas de sedimentación y de 

dispersión en el margen peruano (Salvatteci, 2013). 

 

Durante la última desglaciación (18-10 ka), estudios previos sugieren a escalas 

mileniales, que durante el Heinrich Stadial 1 (18-15 ka) ocurrió un desplazamiento 

sur de la ZCIT y mayores condiciones de humedad en el Norte del Perú, Andes, 

Altiplano y Brasil. Mientras que en el ACR (15-13 ka) acontecieron escenarios 

opuestos, observando una ZCIT más al norte y condiciones secas en los Andes, 

Altiplano y Brasil (Peterson et al., 2000; Baker et al., 2001; Haug et al., 2001; Cruz 

et al., 2005; Blard et al., 2011; Mollier-Vogel et al., 2013; Wang et al., 2007; 

McGee, Donohoe, Marshall & Ferreira, 2014; Montade et al., 2015; Strikis et al., 

2015; Zhang et al., 2015; Novello et al., 2017). Sin embargo, en el área de estudio 
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(12º S), Rein et al. (2005), no reporta una diferencia a escala milenial de aporte 

terrígeno durante el Heinrich Stadial 1 y el Antarctic Cold Reversal, sólo 

observando un incremento del flujo de material terrígeno en 15.2 ka. El testigo 

trabajado por Rein et al. (2005), fue recuperado a 184 m de profundidad. Las tasas 

de acumulación de sedimentos y los flujos de aporte terrígeno reportados por este 

autor, pueden haber sido influenciados por la baja profundidad del testigo y las 

variaciones del nivel del mar. Así mismo el autor, considera que el origen de este 

material terrígeno, es netamente fluvial, no distinguiendo los aportes eólicos. 

 

En los últimos años se vienen realizando investigaciones sobre la variabilidad de 

los aportes continentales y precipitaciones a diferentes escalas temporales, 

mediante el uso de testigos marinos, testigos lacustres, espeleotemas y núcleos de 

hielo (Thompson et al., 2000; Baker et al., 2001; Van Breukelen et al., 2008; Bird 

et al. 2011; Mollier-Vogel et al., 2013; Apaéstegui et al., 2014). Sin embargo, los 

estudios de reconstrucción de aporte eólico e intensidad de vientos aún son escasos, 

sólo realizándose durante el último milenio (Briceño-Zuluaga et al., 2016).  

 

Bakun propone que el incremento de gases de efecto invernadero favorece a la 

intensificación de los vientos favorables a las surgencias en los EBUSs (Bakun, 

1990). Estudios recientes sugieren una intensificación de los vientos, por efecto del 

cambio climático, en las zonas de surgencias frente a Perú-Chile, California y 

Benguela, sin embargo, los vientos se han hecho más débiles en la zona Ibérica 

(Sydeman et al., 2014). Por otra parte, en Perú-Chile, California y Benguela se 

registraron mayores incrementos en la velocidad del viento en los estudios llevados 
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a latitudes más altas, exhibiendo una alta correlación entre la intensidad de las 

surgencias y el gradiente térmico océano-continente (Wang et al., 2015). En la 

actualidad existen incertidumbres sobre el efecto del cambio climático en la 

intensidad de vientos, ya que es posible que el aumento de temperatura genere un 

incremento en la estratificación y una reducción en la intensidad del movimiento 

vertical del afloramiento (Echevin et al., 2011). Poder evaluar cual fue el 

comportamiento de los vientos en periodos de largos cambios globales como la 

última desglaciación, permite una mayor comprensión del fenómeno para abordar 

estas incertidumbre.  

 

2.2.Marco Teórico 

 

2.2.1. Circulación atmosférica del Pacífico Tropical Este 

 

El clima del Pacífico Este Tropical, se encuentran estrechamente ligado a una 

circulación atmosférica regional, que resulta de las conexiones entre el Anticiclón 

Subtropical del Pacífico Sudeste, la Zona de Convergencia Intertropical y la 

Circulación de Walker. 

 

2.2.1.1.Anticiclón Subtropical del Pacífico Sudeste 

 

El Anticiclón Subtropical del Pacífico Sudeste (ASPS), se extiende sobre toda la 

cuenca oceánica del Pacífico Sur y es el forzante climático dominante del SCPC 

(Figura 1) (Strub et al., 1998). El ASPS presenta ciclos estacionales, interanuales y 
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decadales. A una escala estacional, el ASPS provoca vientos favorables para el 

afloramiento durante el invierno, estos vientos paralelos a la costa, advectan agua 

hacia el oeste, generando un transporte de Ekman, provocando un afloramiento de 

estratos más profundos (Croquette et al., 2007).  

 

A una escala interanual y durante la fase cálida de El Niño-Oscilación del Sur 

(ENOS), se registra un declive de la intensidad del ASPS y una termoclina más 

profunda, provocando que las surgencias transporten aguas menos frías hacia la 

superficie (Blanco et al., 2002), mientras que durante la fase fría del ENOS (La 

Niña), el ASPS se intensifica y ocurren condiciones oceanográficas opuesta al El 

Niño.  

 

Finalmente, a una escala decadal e interdecadal, durante la fase positiva (negativa) 

de la Oscilación Decadal del Pacífico, el ASPS tiende a debilitarse (reforzarse) 

(Ancapichun et al., 2015). 
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Figura 1. Climatología de vientos y corrientes durante invierno y verano austral. 

(Strub et al., 1998). 

 

2.2.1.2. La Zona de Convergencia Intertropical 

 

La zona de convergencia intertropical (ZCIT) es la región del globo terrestre donde 

convergen los vientos alisios del hemisferio norte con los del hemisferio sur (Figura 

2). La ZCIT se caracteriza por ser un ancho cinturón de baja presión constituido por 

corrientes de aire ascendente, donde convergen grandes masas de aire cálido y 

húmedo provenientes del norte y del sur de la zona intertropical. La ZCIT presenta 

un desplazamiento latitudinal, pasando de ~10ºN durante el invierno austral a 2-

5ºN en el verano austral, produciendo una estacionalidad en la intensidad y la 

distribución espacial de la precipitación en los trópicos (Strub et al., 1998).  
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Figura 2. Posición de la ZCIT durante el verano (superior) e invierno austral 

(inferior) (Fleury, 2005). 

 

2.2.1.3.La Circulación de Walker 

 

La Circulación de Walker es un componente principal de la circulación atmosférica 

global, la cual genera un gradiente zonal de temperatura superficial del mar, con 

temperaturas frías en el Este y una acumulación de calor en el Pacífico Oeste, 

sostenido por una inclinación de la termoclina del Pacífico Ecuatorial  (Bjerknes 

1969). Debido a este gradiente de temperatura Este-Oeste, el aire caliente se eleva 

por la Piscina Caliente del Pacífico Oeste, divergiendo en todas las direcciones en 

la parte superior de la troposfera para luego converger sobre Lengua Fría del 

Pacífico Este (Gill, 1980). 

 

Esta circulación atmosférica es fuertemente afectada por ENOS (Cane, 2005). 

Durante la fase cálida del ENOS (El Niño), el debilitamiento de los vientos alisios 

origina un desplazamiento de aire caliente y de masas de agua superficiales desde 
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el Pacifico Oeste hasta el Pacifico Central, provocando un aumento de precipitación 

en el Norte del Perú, llegando a generar inundaciones costeras. Durante la fase fría 

(La Niña), los vientos alisios se fortalecen, produciendo un aumento de la 

temperatura y humedad en el Pacifico Oeste y una expansión de la Lengua Fría 

hacia el Pacífico Central, junto con condiciones más áridas a lo largo de la costa 

peruana (Figura 3). 

 

 

Figura 3. ENOS y Circulación de Walker (Cane, 2005) 

 

2.2.2. Circulación oceánica del Pacífico Tropical Este 

 

La Región del Pacífico Tropical Este, presenta 2 importantes sistemas de corrientes: 

El Sistema de Corrientes Ecuatorial y el Sistema de Corrientes de Perú (figura 3). 

El Sistema de Corrientes Ecuatorial está compuesta por la Corriente Ecuatorial Sur, 

la Corriente Ecuatorial Subsuperficial y las Contracorrientes Subsuperficiales Sur 

primaria y secundaria. Mientras que el Sistema de Corrientes del Perú, está 
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compuesta por corrientes superficiales (Corriente Peruana Costera y la Corriente 

Peruana Oceánica) y corrientes subsuperficiales (Corriente Subsuperficial de Perú-

Chile y la Contracorriente de Perú-Chile) (Montes et al., 2010). 

 

 

Figura 4. Esquema de Circulación Oceánica del Pacífico Tropical Este. Las líneas 

continuas indican superficiales y las líneas en puntos señalan las corrientes sub 

superficiales (Montes et al., 2010). 

 

2.2.3. Flujo y transporte de material terrígeno dentro de la plataforma 

continental peruana 

 

En el sur de Perú, el principal agente de transporte de fracción detrítica de limo y 

arena a los sedimentos hemipelágicos es el viento, en tanto que la fracción más fina, 

la arcilla, está asociado principalmente al aporte fluvial, especialmente en el área 
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norte y centro del Perú (Scheidegger and Krissek, 1982; Saukel et al., 2011). En la 

costa peruana, el material terrígeno proveniente de aporte fluvial y eólico se 

dispersa cientos de kilómetros a lo largo de la plataforma continental, hacia el norte 

por efecto de la Corriente Costera Peruana (0-30 m de profundidad) y hacia el sur 

por la Corriente Subsuperficial Perú-Chile (por debajo de los 30 m de profundidad) 

(Scheidegger and Krissek, 1982).  

 

Suess et al. (1987) describe dos cuencas sedimentarias bien delimitadas a lo largo 

de la costa peruana. La primera, la Cuenca Salaverry-Trujillo, ubicada entre los 6-

10º S, caracterizada por una fuerte influencia de la Corriente Subsuperficial Perú-

Chile (CSPC), la cual genera una baja acumulación de sedimentos hemipelágicos 

de grano grueso, pobres en materia orgánica. La segunda es la Cuenca de Lima (11-

16º S), donde la velocidad de la CSPC disminuye, facilitando la sedimentación de 

material terrígeno y orgánico (Reinhardt et al., 2002), esta cuenca exhibe una alta 

productividad y condiciones anóxicas favorecidas por una intensa ZMO, por ende, 

los sedimentos son ricos en materia orgánica, diatomáceas, granos finos y existe 

una ausencia de bioturbación permitiendo la preservación de laminaciones y de 

registros paleoceanográficos (Reinhardt et al., 2002, Rein et al., 2005; Sifeddine et 

al., 2008; Gutiérrez et al., 2011; Salvatteci et al., 2014, 2016).  

 

En el margen peruano, el flujo y el tipo de transporte de material terrígeno se 

encuentra afectado por la variabilidad interanual (El Niño Oscilación del Sur), la 

variabilidad decadal (La Oscilación Decadal del Pacífico y la Oscilación 

Multidecadal del Atlántico), desplazamientos de la Zona de Convergencia 
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Intertropical y la intensificación/debilitamiento del Monzón Sudamericano y del 

Anticiclón Subtropical del Pacífico Sudeste (Rein et al., 2005; Saukel et al., 2011; 

Salvatteci, 2013; Mollier-Vogel et al., 2013; Apaéstegui et al., 2014; Briceño-

Zuluaga et al., 2016). 

 

2.2.4. Proxies empleados en la reconstrucción del flujo y transporte de material 

terrígeno 

 

En estudios paleo-climáticos, un “proxy” es un indicador, que es interpretado 

usando principios físicos o biofísicos para representar alguna combinación de las 

variaciones relacionadas al clima hacia atrás en el tiempo (Intergovermental Panel 

on Climate Change, IPCC 2003). Los proxies paleo-climáticos tienen el potencial 

de proveer la evidencia de cambios climáticos de gran escala previa a la existencia 

de los registros históricos documentales o instrumentales (Bradley, 1999).  

 

La distribución del tamaño de los granos en sedimentos marinos laminados, es 

empleado como un proxy de los diferentes procesos de fuentes y deposición del 

material terrígeno. Siendo utilizado en investigaciones paleo-oceanográficas y 

paleo-climatológicas, permitiendo inferir la intensidad de los aportes fluviales, 

vientos y las condiciones de aridez. Este proxy se basa en que el diámetro de las 

partículas eólicas es mayor que el diámetro de las partículas fluviales y si existe una 

intensificación en la intensidad de los vientos, el flujo eólico aumenta y también las 

frecuencias de partículas gruesas, mientras que la abundancia relativa de partículas 
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fluviales, refleja el exceso de precipitación estacional (Weltje y Prins, 2003, 2007; 

Stuut et al., 2002, Saukel et al, 2011; Briceño-Zuluaga, et al., 2016).  

 

Los elementos mayores, menores y trazas son empleados en investigaciones paleo-

oceanográfica, entre ellos el aluminio (Al), el titanio (Ti) y la razón Ti/Ca son 

usados como un proxy de aporte terrígeno (Dean et al., 2006; Haug et al., 2001, 

Molliel-Vogel et al., 2013). Otro proxy empleando para determinar la fuente del 

material terrígeno, es la composición mineralógica (Sifeddine et al., 2008; Elmore 

et al., 2009). 

 

2.2.5. Paleoclimatología y Paleoceanografía del Pacífico Sudeste desde el 

Ultimo Máximo Glacial 

 

2.2.5.1.Secuencia de los cambios climáticos globales que se desencadenan 

durante la última  

 

El Ultimo Máximo Glacial (LGM) (23-19 ka), es un periodo climático de máxima 

extensión de las capas de hielo. Durante el LGM, el nivel del mar se encontraba 

120 m. por debajo del presente (Clark et al., 2002; Clark et al., 2004; Clark et al., 

2009; Lambeck et al., 2014).  

 

Posterior al LGM, se da inicio a la última desglaciación (19-10 ka), evento 

caracterizado por cambios climáticos globales asociados a un rápido aumento del 

nivel del mar y de la concentración atmosférica de gases de efecto invernadero y de 
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variaciones en la insolación, provocando diferentes señales climáticas regionales, 

observando una respuesta llamada “bipolar seesaw” con anomalías de temperatura 

desfasadas entre ambos hemisferios (Barker et al., 2009; Clark et al., 2012). Durante 

la última desglaciación, los más destacados eventos climáticos en el hemisferio 

norte son: Heinrich Stadial 1 (HS1, 18-15 ka), durante el cual ocurrió el evento 

Heinrich 1, el periodo caliente Bølling-Allerød (BA,14.7-12.9 ka) y el evento frio 

Younger Dryas (YD, 12.9-11.5 ka), mientras que, en el hemisferio sur, el evento 

más notorio, es el periodo frio Antarctic Cold Reversal (ACR, 14.7-12.9 ka) 

(Shakun y Carlson, 2010).  

 

Durante el HS1, se registra una disminución de la temperatura en los registros de 

Groenlandia y otros records del Hemisferio Norte (Johnsen et al., 2001) (Figura 5-

A). Durante este periodo ocurre el Evento Heinrich, caracterizado por un 

incremento del flujo de agua dulce debido a los desprendimientos de los icebergs, 

evidenciado por la presencia de los detritos a la deriva de hielo en testigos marinos 

(Álvarez-Solas et al., 20011). El descenso de temperatura durante los eventos 

Heinrich en el hemisferio norte, son explicados por una reducción del transporte de 

calor, debido al aumento del flujo de agua dulce en el Atlántico Norte, produciendo 

cambios en la temperatura, salinidad y densidad de las aguas superficiales, 

causando un debilitamiento de la Circulación de Retorno del Atlántico Meridional 

(Stanford et al., 2011) (Figura 5-B).  

 

Posterior al evento Heinrich 1, ocurre un periodo caracterizado por un aumento 

global de temperatura denominado el Bølling-Allerød (Liu et al., 2009). Este 
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incremento de temperatura, coincide con un evento muy marcado de deshielo y 

transgresión marina (“Meltwater pulse 1ª”) centrado en 14.6 ka, marcando la 

terminación del último periodo glacial (Weaver et al., 2003).  

 

En el Hemisferio Sur, durante el ACR, se observa un periodo frío donde la 

tendencia de calentamiento entra en pausa (Jouzel et al., 1995; Blunier and Brooks, 

2001; Morgan et al., 2002; Lamy et al., 2007). (Figura 5-C y 5-D). 

 

 Finalmente, luego del Bølling-Allerød, acontece una fase de enfriamiento 

climático de duración milenial en el hemisferio norte, denominado el Younger 

Dryas (Broecker et al., 2010). 

 

2.2.5.2.Descripción de los cambios climáticos en América del Sur desde el 

Ultimo Máximo Glacial hasta el Holoceno. 

 

Durante el LGM, en la costa central del Perú se observa que la temperatura 

superficial del mar (TSM) es 3ºC menor que en la actualidad (Rein et al., 2005) 

(Figura 5). Este registro concuerda con los valores de TSM observados en el 

Pacífico Ecuatorial Este y Oeste (Koutavas y Jonaides, 2002). En el LGM, se 

observa un desplazamiento sur ZCIT, evidenciado en el porcentaje de reflectancia 

en los sedimentos en Cariaco (Peterson et al., 2000) (Figura 6-A) y mayores 

condiciones de humedad en el Sureste de Brazil y Andes (Ramírez et al., 2003; 

Cruz et al., 2005) (Figura 6-C). Así mismo durante el LGM, se observan mayores 
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condiciones de oxigenación en la columna de agua en el margen de Chile (Muratli 

et al., 2009) y en la costa central del Perú (Salvatteci et al., 2016).  

 

Al finalizar el LMG, ocurre un rápido incremento de TSM en la costa central 

peruana alrededor de los 18-17 ka., sin embargo, recién en 16.5 ka se registra el 

pico máximo de TSM, estando 1.5 ºC por encima que en la actualidad (Rein et al., 

2005) (Figura 5-C).  

 

Durante el Heinrich Stadial 1, se observa un aumento en el aporte terrígeno en el 

Norte y Centro del Perú (Rein et al., 2005; Mollier-Vogel et al., 2013), mientras 

que Pisco, el aporte terrígeno es alto, a excepción de 3 periodos seculares mínimos, 

los cuales ocurren en 17.2, 16.1 y 15.2 (Salvatteci, 2013). Además, se registran 

condiciones más húmedas en el Sureste y Noreste de Brasil (Cruz et al., 2005; 

Montade et al., 2015; Strikis et al., 2015; Zhang et al 2015, Novello et al., 2017) y 

una disminución del aporte terrígeno en Cariaco (Peterson et al., 2000), sugiriendo 

un desplazamiento de la Zona de Convergencia Intertropical (ZCIT) y una 

intensificación del Sistema del Monzón Sudamericano (Figura 6) 

 

Alrededor de los 15 ka, se registra el segundo valor máximo de TSM, la cual 

presenta fluctuaciones durante el Bølling-Allerød y disminuye en el Younger Dryas 

(Rein et al., 2005) (Figura 5-C).  
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Figura 5. A) Temperatura Groenlandia estimada por δ18O en núcleo de hielo GISP2 

(Johnsen et al., 2001). B) Intensificación del AMOC inferido por el ratio 231Pa/230Th 

(MacManus et al., 2004). C) TSM estimada por alquenonas en Callao 12ºS (Rein 

et al., 2005). D) TSM estimada por alquenonas a 40ºS (Lamy et al., 2007). E) 

Temperatura Antartica estimado por δ18O en núcleo de hielo BYRD (Blunier y 

Brooks et al., 2001). Gráfica modificada de Salvatteci et al., 2013. 

 

En el Bølling-Allerød se advierte un desplazamiento norte de la ZCIT (Peterson et 

al., 2000; Haug, et al., 2001), lo cual provoca una reducción del aporte terrígeno en 

el Norte del Perú y condiciones secas en el Sureste y Noreste de Brasil (Wang et 

al., 2007; Mollier-Vogel et al., 2013; Montade et al., 2015), sin embargo, el testigo 
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de Pisco registra un alto aporte terrígeno, exhibiendo una tendencia negativa 

(Salvatteci, 2013), mientras que el contenido terrígeno en el Callao, no muestra un 

patrón claro (Rein et al., 2005) (Figura 6).  

 

En el inicio del Younger Dryas, en el centro del Perú se observa un aumento en la 

productividad primaria y valores mínimos de contenido terrígeno, los cuales 

aumentan hacia el final del período (Rein et al., 2005), mientras que al Norte del 

Perú, se registra un ligero incremento del aporte terrígeno (Mollier-Vogel et al., 

2013), estos resultados coinciden con el aumento de humedad en el Sureste y 

Noreste de Brasil (Wang et al., 2007; Montade et al., 2015), en el Altiplano (Baker 

et al., 2001), en los Andes y en la Amazonía (Thompson et al., 2000; Van Breukelen 

et al., 2008; Bird et al., 2011), indicando un desplazamiento Sur de la ZCIT e 

intensificación del Monzón Sudamericano durante el Younger Dryas (Figura 6).  

 

Al finalizar el Younger Dryas, la TSM empezó aumentar, presentando 

fluctuaciones hasta dentro del Holoceno Temprano (11-8 ka), alcanzando valores 

más cálidos que en la actualidad y durante la mayor parte del Holoceno (Rein et al., 

2005) (Figura 5). Durante este periodo, se observan un decaimiento en las 

precipitaciones en los Andes y Amazonía Peruana (Thompson et al., 2000; Wang 

et al., 2007; Van Breukelen et al., 2008 Bird et al., 2011) y un incremento en el 

Nordeste de Brasil (Cruz et al., 2009), así mismo se registra una diminución del 

aporte terrígeno en el Norte del Perú y Pisco (Salvatteci, 2013; Mollier-Vogel et al., 

2013) mientras que el contenido terrígeno en el Callo, registra una alta variabilidad 

(Rein et al., 2005) (Figura 6).  
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Durante el Holoceno Medio (8-4 ka) se registra una disminución de la TSM frente 

a Perú (Carré et al., 2012), una intensificación en la circulación de Walker en el 

Pacifico Tropical (Koutavas et al., 2002), un desplazamiento al norte de la ZCIT 

(Haug et al., 2001) y una intensificación del ASPS, trayendo consigo vientos más 

fuertes a lo largo de la costa peruana (Salvatteci et al., 2016).  

 

Dentro del Holoceno, las condiciones de precipitación en el Perú presentan un 

incremento gradual desde el Holoceno Temprano hasta el Holoceno Tardío, debido 

al intensificación del Monzón Sudamericano y un desplazamiento sur de la ZCIT, 

evidenciado en un aumento de las precipitaciones en el norte del Perú, los Andes y 

en la Amazonía Peruana (Thompson et al., 2000; Wang et al., 2007; Van Breukelen 

et al., 2008; Bird et al., 2011; Mollier-Vogel et al., 2013) (Figura 6). 
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Figura 6. A) Contenido de Ti en sedimentos. Cariaco, Venezuela (Haug, et al., 

2001). B) Porcentaje de reflectancia en sedimentos. Cariaco, Venezuela (Peterson 

et al., 2000). C) Registro de δ18O en espeleotema colectado en Cueva Botuverá, 

Sureste Brazil (Wang et al., 2007). D) Registro de δ18O en espeleotemas colectado 

en Cueva Tigre Perdido, Perú (Van Breukelen et al., 2012). E) Record de δ18O de 

calcita autigénica procedente de Laguna Pumacocha, Perú (Bird et al., 2011). F) 

Record de δ18O de núclo de Hielo colectado en Huascarán, Perú (Thompson et al., 

2000). G) Flujo del contenido terrígeno en Callao, Perú (Rein et al., 2005). H) 

Contenido de Fe en sedimentos. Pisco, Perú (Salvatteci et al., 2013). Gráfica 

modificada de Salvatteci et al., 2013. 
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2.3.Justificación del Estudio 

 

Descifrar la evolución del clima global durante la última desglaciación, presenta 

una oportunidad única para entender la respuesta transitoria del sistema climático 

de la Tierra a largos cambios globales. Durante este intervalo de calentamiento 

global, la desintegración de las capas de hielo aumentó el nivel medio del mar en 

aproximadamente 80 m, ocasionando grandes perturbaciones en los ecosistemas 

terrestres y marinos, así mismo se produjo un incremento atmosférico de los gases 

de efecto invernadero y los cambios en la circulación océano-atmosfera afectaron 

la distribución global de los flujos de agua y calor. 

 

El presente trabajo ofrece un registro de alta resolución de la sedimentación del 

material terrígeno sobre el margen continental de la costa central del Perú. La 

metodología empleada (Briceño-Zuluaga et al., 2016), permite poder determinar el 

origen de material terrígeno, distinguiendo los aportes fluviales y eólicos y así 

reconstruir variables paleoceanográficas y climáticas importantes, como las 

variaciones en las precipitaciones, condiciones de humedad e intensificación de los 

vientos durante los principales períodos climáticos (HS1 y ACR) de la última 

desglaciación.  

 

La reconstrucción de estas variables, es fundamental para el entendimiento del 

sistema climático regional, ya que permitirá comprender mejor cuál fue la respuesta 

de los vientos y su relación con la productividad exportada durante épocas de largos 
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cambios globales (aumento de temperatura, aumento del nivel del mar, incremento 

den la concentración de gases de efecto invernadero, etc.) 

 

Así mismo bajo el contexto del cambio climático y del calentamiento global que se 

experimenta actualmente, el registro obtenido en la investigación puede ser 

empleado como data en la validación de simulaciones climáticas. 

 

2.4.Objetivos 

 

2.4.1. Objetivo general 

 

• Reconstruir la variabilidad del origen del material terrígeno (fluvial y/o 

eólico) sedimentado sobre el margen continental de la costa central peruana 

y estimar los cambios en la intensidad/debilitamiento de vientos, corrientes 

y aportes fluviales durante los principales periodos climáticos de la última 

desglaciación. 

 

2.4.2. Objetivos específicos  

 

• Determinar la tasa de acumulación de masas de material terrígeno y sus 

variaciones durante los principales periodos climáticos de la última 

desglaciación. 

• Determinar la fuente de materia orgánica en los sedimentos marinos y sus 

variaciones durante los principales periodos climáticos de la última 

desglaciación. 
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• Reconstruir la productividad exportada y desnitrificación durante los 

principales periodos climáticos de la última desglaciación. 

• Comparar los resultados obtenidos con los registros paleoceanográficos y 

continentales a una escala local y regional. 

• Evaluar las forzantes climáticas que modulan la variabilidad del flujo y tipo 

de transporte del material terrígeno. 

 

2.5.Hipótesis 

 

El aporte eólico es el tipo de transporte predominante de material terrígeno sobre el 

margen continental de la costa central peruana, durante los periodos climáticos 

secos, mientras que el aporte fluvial ocurre principalmente durante los periodos 

climáticos húmedos, generando diferencias en la distribución del tamaño de los 

granos en los sedimentos.  
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3. METODOLOGIA 

 

3.1.Diseño del estudio  

 

La investigación consiste en un estudio observacional, en el que las mediciones de 

las variables explicativas y las variables respuesta se realizaron en el laboratorio, 

siendo la escala temporal de estudio, los principales periodos climáticos durante la 

desglaciación (Heinrich Stadial 1, Antartic Cold Reversal), mientras que la 

resolución temporal será a una escala secular- milenial. 

 

3.1.1. Población de estudio 

 

La población de estudio es el testigo marino M772-005-3, el cual fue colectado 

frente al Callao (12º05,66 S, 77º40,07 W) a una profundidad de 214 m. por la 

expedición Meteor 77-2 durante el año 2008 (Figura 7). 

 

3.1.2. Muestra 

 

La muestra de estudio corresponde a los sedimentos laminados procedentes de las 

secciones de 30 a 710 cm del testigo marino M772-005, el cual abarca el periodo 

de la última desglaciación. 
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Figura 7. Ubicación del testigo M772-005-3 

 

3.2.Operacionalización de las variables 

 

3.2.1. Variables respuesta 

 

Tamaño de grano      (um) 

Amplitud de modas granulométricas    (%) 

Carbono        (%) 

Nitrógeno        (%) 

δ13C        (‰vsPDB) 

δ15N        (‰vsAir) 

Fracción de arena      (%) 

Fracción de limo      (%)   

Fracción de arcilla      (%) 

Densidad aparente seca     (g cm-3) 
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3.2.2. Variables explicativas 

 

Cambios del nivel del mar     (m) 

Temperatura superficial del mar    (º C) 

Flujo de sílice biogénica     (g cm-2 año-1) 

Desplazamiento latitudinal de la ZCIT   (% Ti en Cariaco) 

Intensificación del AMOC     (Ratio de 231Pa/230Th en 

Bermuda Rise) 

Intensificación del Monzón Sudamericano   (Registros de δ18O en 

Brasil y los Andes) 

 

3.3. Procedimientos y técnicas 

 

3.3.1. Descripción del testigo marino 

 

La descripción del testigo se realizó en base a la litología, tipo de sedimento 

predominante, presencia de estructuras sedimentarias y color del sedimento. Para 

ello se empleó la descripción realizada previamente in situ durante la colección del 

testigo y se complementó con el empleo de radiografías de rayos X del testigo 

marino. 
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3.3.2. Modelo de edad 

 

El testigo M772-005-3 fue datado por mediciones de 14C en materia orgánica 

procedente de 25 diferentes niveles de profundidad (Tabla 1). Las mediciones de 

14C se realizaron en el Leibniz Laboratory for Radiometric Dating and Stable 

Isotope Research, University of Kiel y el Laboratoire de mesures du Carbone-14 

(LMC14, France). 

 

Las edades de radiocarbono fueron calibradas utilizando el software Calib 6.1, 

empleando un efecto reservorio local (ΔR) de 511 ± 278 años. Ortlieb et al. (2011) 

reporta este valor de ΔR, para el intervalo de 10,4 a 6.8 ka, y debido a que no existen 

reportes de ΔR para la última desglaciación, se utilizó este valor para la calibración 

de las edades de 14C. 

 

Para elaborar el modelo de edad, se realizó una función spline, empleando el 

paquete CLAM, software R (Figura 8). 

 

Tabla 1. Fechas radiocarbónicas y calibradas empleadas en el modelo de edad 

 

Cm 
Conventional 

Age (BP) 
Delta R 

One sigma range 

(Age cal BP) 

Two sigma range 

(Age cal BP) 

Calibrated Age 

(BP) Median 

probability 

52 2605+-30 367+-40 1780 - 1910 1708 - 1967 1842 

84 3160+-30 226+-98 2560 - 2831 2393 - 2935 2695 

113 11646 +- 44 511 +- 278 12235 - 12949 11772 - 13245 12590 

134 12320+-60 511 +- 278 12957 - 13549 12704 - 13845 13275 

153 12690+-60 511 +- 278 13341 - 13955 13010 - 14505 13670 

169 12730+-70 511 +- 278 13369 - 14005 13094 - 14642 13716 

210 13150+-70 511 +- 278 13838 - 14768 13530 - 15205 14331 
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244 13180+-70 511 +- 278 13880 - 14813 13561 - 15245 14378 

303 13792 +- 53 511 +- 278 14897 - 15862 14241 - 16145 15332 

319 13810+-80 511 +- 278 14930 - 15902 14249 - 16186 15359 

349 13840+-70 511 +- 278 15012 - 15946 14293 - 16226 15409 

378 13790+-70 511 +- 278 14884 - 15862 14231 - 16149 15327 

385 13870+-70 511 +- 278 15073 - 15978 14329 - 16271 15457 

403 14449 +- 68 511 +- 278 15902 - 16752 15449 - 17167 16323 

418 13990+-70 511 +- 278 15232 - 16075 14634 - 16546 15639 

452 14100+-70 511 +- 278 15361 - 16200 14907 - 16720 15803 

469 14410+-70 511 +- 278 15831 - 16683 15379 - 17095 16265 

503 14510+-80 511 +- 278 16003 - 16854 15576 - 17295 16413 

522 14660+-80 511 +- 278 16210 - 17042 15822 - 17459 16625 

542 14780+-80 511 +- 278 16347 - 17186 15990 - 17592 16788 

590 14850+-80 511 +- 278 16468 - 17312 16075 - 17665 16883 

623 15930 +- 66 511 +- 278 17941 - 18568 17591 - 18831 18240 

647 16530+-90 511 +- 278 18566 - 19222 18244 - 19585 18894 

672 17680+-110 511 +- 278 19863 - 20595 19504 - 20972 20228 

700 21390+-170 511 +- 278 24259 - 25099 23894 - 25483 24669 

 

 

Figura 8. Modelo de edad del testigo marino M772-005-03 
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3.3.3. Densidad aparente seca 

 

Para el cálculo de la densidad aparente seca (DBD, g cm-3), se realizó un 

submuestreo de cubos de 1 cm a lo largo de las secciones entre 30-700 cm del 

testigo marino. Finalmente, para obtener los valores del DBD, se procedió a dividir 

la masa seca por el volumen. 

 

3.3.4. Tasa de Acumulación de Masa 

 

La tasa de acumulación de masa (TAM, g cm-2 año-1) se calculó, en base al producto 

de la densidad (g cm-3) y la tasa de sedimentación (cm año-1). 

 

3.3.5. Análisis granulométrico  

 

Para el análisis granulométrico se realizó un submuestreo estratigráfico de las 

secciones de 30 a 700 cm. del testigo marino, a una resolución secular, 

aproximadamente cada 10 cm, obteniendo las muestras principalmente de las 

secciones bandeadas y laminadas en el testigo. 

 

Una vez obtenidas las muestras, se procedió a efectuar un pretratamiento, el cual 

consistió en tratar 100-150 mg de muestras seca con H2O2, HCl (10 %), Na2CO3 

(1M), removiendo la materia orgánica, carbonato de calcio y sílice biogénica, para 

luego tamizar las muestras en una malla de 200 μm (Briceño-Zuluaga et al., 2016). 

Finalmente, la distribución del tamaño de grano de la fracción menor a 200 µm se 
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determinó mediante el sistema de análisis de imágenes (FPIA3000, Malvern 

Instruments), en la plataforma ALYSES (IRD-UPMC, Région Ile de France), 

Bondy, France. 

 

Las características numéricas como, la amplitud (A), diámetro geométrico medio 

(Gmd) y la desviación estándar geométrica (Gs), fueron calculadas empleando el 

método iterativo de los mínimos cuadrados (Gomes et al., 1990). Este método de 

ajuste minimiza la diferencia entre la distribución de tamaño de grano medido y la 

calculada, a partir de una expresión matemática fundamentada en una función log-

normal, siendo el operador el que establece el número de poblaciones individuales 

de grano a utilizar y permite que todos los parámetros estadísticos (A, Gmd y Gsd) 

cambien de una muestra a otra. (Briceño-Zuluaga et al 2016).  

 

La textura fue analizada en torno al porcentaje de Arcilla (inferior a 2 µm), limo 

(de 2 µm a 63 µm) y arena fina (superior a 63 µm e inferior a 200 µm). Debido a 

que las muestras fueron tamizadas en un malla de 200 µm y no se recuperaron 

partículas mas gruesas, el rango de tamaño empleado para calcular el porcentaje de 

arena fue de 63 a 200 µm (arena fina). 

 

3.3.6. Análisis geoquímicos  

 

En esta región, los registros de δ15N, procedente de materia orgánica sedimentaria 

son principalmente indicadores de los procesos de desnitrificación y ANAMMOX 

en la columna de agua deficientes en oxígeno (Kalvelage et al., 2013). En aguas 
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deficientes de oxígeno, las bacterias reducen nitrato y amonio a N2, dejando el 

grupo de nitrato restante enriquecido en 15N, el cual, transportado a la superficie 

por el afloramiento, donde finalmente es utilizado por el fitoplancton y transferido 

a los sedimentos (Salvatteci, 2013; Salvatteci et al., 2016).  

 

En los últimos años, el análisis de los elementos C y N e isótopos δ13C y δ15N en la 

materia orgánica se han empleado como herramientas para inferir los distintos 

aportes de materia orgánica terrestre y marina. Los valores de δ13C versus C/N 

pueden indicar el origen de materia orgánica, ya que las plantas vasculares prefieren 

fijar 12C atmosférico, presentando un déficit de 13C comparado con la concentración 

atmosférica. Así mismo las plantas vasculares presentan valores más altos de C/N 

(>12) con respecto al fitoplancton (5-7), debido a que las plantas vasculares están 

compuestas principalmente por lignina y celulosa, compuestos con déficit de N. 

(Meyers, 2003). 

 

Para las mediciones de carbono orgánico total, nitrógeno, δ13C y δ15N, se emplearon 

las mismas muestras que para la granulometría. Los análisis elementales de la 

materia orgánica se llevaron a cabo en la plataforma ALYSES (IRD-UPMC), 

Bondy, France. Antes de ejecutar el análisis, las muestras fueron descarbonatas 

empleando HCl al 10%. Los análisis se realizaron con un analizador elemental 

Thermofisher Flash HT acoplado a un espectrómetro de masas (EA-IRMS) 

Thermofisher Delta V. La medida de los isotopos, sólo puede efectuarse si la 

cantidad de carbono es superior a 0.1 % y la cantidad de nitrógeno mayor a 0.36 %. 

La precisión de las mediciones elementales de carbono es de 0.05 %, mientras que 
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para el nitrógeno es de 0.01 % y para las mediciones isotópicas de δ 13C y δ 15N es 

de 0.1 ‰. 

 

3.3.7. Contenido y flujo de materia orgánica, carbonato de calcio, sílice 

biogénica y fracción terrígena. 

 

Durante el proceso de tratamiento de las muestras para el análisis granulométrico, 

se aisló la fracción terrígena del sedimento removiendo materia orgánica, 

carbonatos de calcio y sílice biogénica. Luego se procedió a calcular el peso y 

porcentaje de materia orgánica, carbonato de calcio, sílice biogénica y fracción 

terrígena presente en el sedimento. El cálculo del flujo de estas variables, se basó 

en el producto de la tasa de acumulación de masas y el porcentaje de materia 

orgánica, carbonato de calcio, sílice biogénica y fracción terrígena presente en los 

sedimentos.  

 

3.4. Plan de análisis  

 

El conjunto de datos se dividió en tres grupos (Late Glacial Maximum, Heinrich 

Stadial 1 y Antarctic Cold Reversal). 

 

Las diferencias de los proxies entre los grupos fueron analizadas mediante el test 

no paramétrico Kruskal Wallis, posteriormente se realizó un test no paramétrico 

post-hoc para identificar los grupos significativamente diferentes y la distinción de 

los grupos homogéneos se realizó con un nivel de significancia de 0.05. 
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Se calcularon los coeficientes de correlación de Spearman para establecer las 

relaciones entre proxies. El nivel de probabilidad se corrigió para comparaciones 

múltiples, dividiendo el nivel de probabilidad ɑ (p <0.05) por el número de pruebas 

realizadas. 

 

Todo el procesamiento y análisis de la data se realizó con el software R versión 

3.2.0 y PAST 3. 
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4. RESULTADOS 

 

4.1. Descripción del testigo 

 

El testigo marino M772-005, alcanzó una longitud aproximada de 1336 cm, sin 

embargo, para los objetivos de este estudio se trabajó con las secciones del testigo 

de 94 a 707 cm, ya que estas secciones corresponden al periodo de la última 

desglaciación (Tabla 1 y Figura 8). En general, entre los 94 a 700 cm. del testigo, 

predominan las secuencias bandeadas y laminadas intercaladas con algunos 

depósitos homogéneos, los cuales presentan evidencia de material removido 

(laminaciones oblicuas, deslizamientos, etc.) y presencia de fosforitas (Figura 9). 

 

A lo largo del testigo, se registraron secciones laminadas en 215-218, 223-229, 246-

251, 259, 296-306, 311-315, 321-328, 331-421, 429-431, 454-458 y 539-594.5 cm. 

(Figura 9). 

 

Evidencia de material removido se observa en 158-162 cm (discordancia), 229-230 

cm (laminaciones oblicuas), 421-428 cm (laminaciones oblicuas), 502-521 cm 

(laminaciones oblicuas deformadas), mientras que los nódulos de fosforitas 

estuvieron presentes en 472.5-474, 491-492, 517-521, 536-539, 594.5-597 y 602 

cm (Figura 9).
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Figura 9. Radiografía de los testigos, litología y puntos de submuestreo para los análisis granulométricos, geoquímicos y dataciones.
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Otro detalle importante a resaltar, es que entre la sección de 633-700 cm, no se 

observó estratificación visible en los Rx., los sedimentos presentaron una textura 

arenosa y se registraron restos de conchas (Figura 9). 

 

4.2. Densidad Aparente Seca 

 

Dentro del LGM (22-19 ka), se registra un promedio del valor de DBD de 1.6 ± 0.1 

g cm-3, exhibiendo una alta variabilidad entre 22-19 ka, posterior a este intervalo se 

observa una disminución de los valores de DBD hasta 18 ka. (Figura 10). Durante 

el HS1 (18-15 ka), los valores de DBD disminuyen en relación al LGM y se registra 

una alta variabilidad, presentando un promedio de 0.9 ± 0.2 g cm-3 y valores altos 

en 17.6, 16.8, 16.7, 16.5, 15.3 y 15.1 ka (Figura 10). En el ACR (15-13 ka), se 

observa una leve disminución del promedio de los valores de DBD (0.8 ± 0. 1 g cm-

3) en relación al HS1. Durante este periodo valores altos ocurren en 14.7, 14 y 13.8 

ka, así mismo se observan algunos intervalos de tiempo (14.5-14.4 y 13.3-13.1 ka) 

donde ocurre una disminución de los valores de DBD (Figura 10). 

 

 

Figura 10. Variación de la densidad aparente seca (DBD). 

0.4

0.6

0.8

1

1.2

1.4

1.6

1.8

2

12000 13000 14000 15000 16000 17000 18000 19000 20000 21000 22000 23000 24000

D
B

D
 (

g/
cm

3 )



 38 

4.3.Tasa de Sedimentación y Acumulación de Masas 

 

Durante el LGM, se registra una baja TS y TAM, presentando un promedio de 0.010 

± 0.011 cm año-1 y 0.017 ± 0.002 g cm-2 año-1 respectivamente (Figura 11). 

 

Dentro del HS1, se observa un incremento de la TS y TAM en comparación con el 

LGM, registrando un promedio de TS de 0.234 ± 0.316 cm año-1 y una TAM de 

0.185 ± 0.231 g cm-2 año-1. Para este periodo los máximos valores de TS (1.449 cm 

año-1) y TAM (1.323 g cm-2 año-1) ocurren en 15.47 ka (Figura 11). 

 

En el ACR, el promedio de la TS (0.092 ± 0.031 cm año-1) y TAM (0.076 ± 0.032 

g cm-2 año-1) se reduce en relación al HS1, durante este periodo se registran altos 

valores de TS y TAM en 14.1, 14 y 13.8 ka (Figura 11). 

 

Figura 11. Tasas de sedimentación y de acumulación de masas. 
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4.4. Contenido y flujo de materia orgánica 

 

El contenido de materia orgánica (%) en los sedimentos, presentó diferencias 

significativas entre el LGM-HS1 y LGM-ACR (p<0.05), mientras que entre el 

ACR-HS1, no se observó diferencias significativas (p=0.25) (Figura 12 y Anexo 

1). Durante el LGM, el promedio del contenido de materia orgánica en los 

sedimentos es de 17.2 ± 7.0 %, presentando un máximo en 20.7 ka y una tendencia 

de disminución entre 20.7-19 ka. Dentro del HS1, observamos un aumento en el 

promedio del contenido de materia orgánica (26.6 ± 8.9 %) en relación al LGM, 

durante este intervalo se registra un incremento entre 18-17 ka, valores altos ocurren 

en 16.6, 16.4, 15.7 y 15.4 ka, mientras que entre 16.3-16 ka y 15.4 y 15 ka se 

observa una disminución del contenido de materia orgánica en los sedimentos. 

Finalmente, en el ACR, el promedio del contenido de materia orgánica es de 31.6 

± 9.1 %. Para este periodo se observa una variabilidad multi-secular del contenido 

de materia orgánica, presentando un valor máximo (53.7 %) en 13.8 ka (Figura 13). 

 

En relación al flujo de materia orgánica, durante el LGM, los valores del flujo son 

bajos, mientras que, durante el HS1, entre los 18-16.4 ka, el flujo se incrementa, 

posterior a este intervalo se observa una disminución hasta 15.9 ka, luego se registra 

un aumento hasta 15.48 ka, alcanzando un máximo y finalmente ocurre una 

disminución hasta 15 ka. Dentro del ACR, el flujo de materia orgánico aumenta 

entre 15-13.8 ka, para luego disminuir hasta 13 ka (Figura 14). 
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4.5.Contenido y flujo de carbonato de calcio 

 

El contenido de carbonato de calcios (%) en los sedimentos, no presentó diferencias 

entre todos los periodos (p<0.16) (Figura 12 y Anexo 1). Durante el LGM, el 

promedio del contenido de carbonato de calcio es de 4.3 ± 1.7 %, observando un 

incremento entre 20.7-19 ka. En el HS1, entre los 18-16.6 ka, se registra un leve 

aumento del contenido de carbonato de calcio, posterior a este intervalo se observa 

una variabilidad secular hasta 15.9 ka, durante este periodo, el valor máximo de 

contenido de carbonato de calcio (10.6 %) ocurre en 15.5 ka, posterior a esto, ocurre 

una reducción hasta 15.1 ka. Finalmente, en el ACR, el promedio del contenido de 

calcio es de 6.9 ± 3.7 % y los valores máximos ocurren en 14.1, 13.4 y 13.3 ka 

(Figura 13). 

 

El flujo de carbonato de calcio durante el LGM, presenta una tendencia de 

incremento hasta el final de este periodo. En el HS1, se registra un aumento del 

flujo entre 18-16.7 ka, posterior a esto, observamos una reducción del flujo hasta  

15.6 ka, para luego exhibir un incremento y un valor máximo del flujo en 15.48 ka 

(Figura 14). 

 

4.6.Contenido y flujo de sílice biogénica 

 

El contenido de sílice biogénica (%) en los sedimentos, presentó diferencias 

significativas entre el LGM-HS1 y LGM-ACR (p<0.05), mientras que entre el 
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ACR-HS1, no se observó diferencias significativas (p=0.52) (Figura 12 y Anexo 

1). 

Durante el LGM, el contenido de sílice biogénica en los sedimentos es bajo, 

presentando un promedio de 8.13 ± 2.13 %, encontrándose en un rango de 5.3-10.2 

%, posterior a este periodo se registra un incremento entre 19-18 ka. En el HS1, 

observamos que el contenido de sílice biogénica exhibe una variabilidad secular y 

un aumento del promedio (23.91 ± 6.09 %) en relación al LGM, así mismo los 

valores máximos ocurren 16.6 ka y 15.48 ka, mientras que entre 16.6-16 ka, se 

registra una tendencia de disminución. Finalmente, durante el ACR, el contenido 

de sílice biogénica presenta una disminución entre 15-14.3 ka, posterior a este 

intervalo, ocurre un incremento, alcanzando un valor máximo (39.8 %) en 13.9 ka, 

luego de este pico, se registra una disminución hasta 13.3 ka. (Figura 13). 

 

En cuanto al flujo de sílice biogénica, observamos bajos valores durante el LGM y 

se registra un ligero incremento del flujo hacia el final del periodo. En el HS1, se 

registra dos intervalos que presentan una tendencia de incremento del flujo de sílice 

biogénica, el primero sucede entre 18-16.6 ka y el segundo acontece entre 16-15.4 

ka, exhibiendo un valor máximo durante este intervalo. Finalmente, en el ACR, 

observamos que entre los 15-14.3 ka, el flujo no varía mucho, pero posterior a esto, 

el flujo se incrementa hasta 14 ka y luego se registra una reducción del flujo hasta 

el final del ACR (Figura 14). 

 

4.7. Contenido y flujo de fracción terrígena  
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El contenido de fracción terrígena (%) en los sedimentos, presentó diferencias 

significativas entre el LGM-HS1 y LGM-ACR (p<0.05), mientras que entre el 

ACR-HS1, no se observó diferencias significativas (p=0.34) (Figura 12 y Anexo 

1).  

 

Durante el LGM, se reportan los mayores valores de contenido de la fracción 

terrígena en los sedimentos, los cuales oscilan entre 62-76 %. Para el HS1, el 

contenido de la fracción terrígena se reduce en relación al LGM, y se observa una 

variabilidad secular, presentando valores altos en 16.73, 16.2, 15.75 y 15.54 ka, 

mientras que bajos valores ocurren entre 16.6-16.5 ka. Finalmente, en el ACR, se 

reporta una disminución del contenido de fracción la terrígena entre 14.6-13.9 ka, 

posterior a esto, ocurre un incremento marcado hasta 13.7 y luego una disminución 

hasta el final del periodo (Figura 13). 

 

En relación al flujo de la fracción terrígena, durante el LGM, se reporta un 

incremento del flujo hasta el final del periodo. En el HS1, observamos una 

variabilidad del flujo entre 17-16 ka, un pico en 16.73 ka y un valor mínimo en 16.6 

ka, posterior a este intervalo, el flujo se incrementa hasta 15.47 ka, exhibiendo un 

valor máximo, para luego reducirse hasta 15 ka. Durante el ACR, el flujo presenta 

una variabilidad secular entre 15-13.7 ka, durante este intervalo, bajos valores 

ocurren entre 15-14 ka, finalmente se observa una disminución del flujo entre 13.7-

13 ka (Figura 14). 
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Figura 12. Promedio y desviación estándar del contenido de materia orgánica, 

carbonato de calcio, sílice biogénica y fracción terrígena en los sedimentos. 
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Figura 13. Variación de los contenidos de materia orgánica, carbonato de calcio, 

sílice biogénica y fracción terrígena en los sedimentos. 

 

 

 



 45 

 

Figura 14. Variación de los flujos de materia orgánica, carbonato de calcio, sílice 

biogénica y fracción terrígena. 
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4.8. Análisis granulométrico  

 

Los sedimentos del testigo marino M772-005-3, exhiben una distribución de 

tamaño de grano unimodal y polimodal (Figura 15), presentando variaciones en su 

frecuencia, registrando modas que corresponden a granos finos (2-20 um) y granos 

gruesos (50-120 um), así mismo, no se encontraron partículas mayores a 200 µm. 

 

Figura 15. Distribución de grano unimodal (izquierda) y polimodal (derecha) en los 

sedimentos del testigo marino M772-005-3. 

 

A través del análisis de deconvolución, observamos que las muestras de 

sedimentos, son representadas por una mixtura de al menos 5 modas principales. 

La distribución de tamaño de grano medido y la distribución obtenida por el 

modelo, exhibe una alta correlación, con valores de R2 entre 0.98–0.99. Esto sugiere 

que el empleo de 5 modas se adapta adecuadamente a las muestras de sedimentos 

del testigo M772-005-3 y es fiable para realizar nuestra interpretación. 

 

En la Tabla 2 se presentan las características de distribución del tamaño de grano. 

La moda 1 (M1) y moda 2 (M2), se encuentra asociada a la fracción fina, 



 47 

presentando un Gmd de 2.9 ± 0.4 μm y 14.8 ± 1.6 μm respectivamente, mientras 

que la fracción más gruesa registra un Gmd entre 50.2-97.8 μm y se encuentra 

representada por la moda 3 (M3), moda 4 (M4) y moda 5 (M5). 

 

Tabla 2. Promedio de parámetros estadísticos (Gmd, A y Gsd) de las modas 

identificadas en las muestras de los sedimentos del testigo marino M772-005-3. 

 

 Moda 1 Moda 2 Moda 3 Moda 4 Moda 5 

Gmd (μm) 2.9 ± 0.4 14.8 ± 1.6 50.2 ± 5.5 73.5 ± 3.1 97.8 ± 7.8 

A (%) 4.1 ± 3.1 9 ± 7.2 25.3 ± 12.9 51.5 ± 15.1 10.7 ± 12.8 

Gsd 1.9 ± 0.1 1.9 ± 0.1 1.3 ± 0.1 1.2 ± 0.1 1.1 ± 0.5 

 

4.8.1. Variabilidad de la amplitud y el flujo de las modas granulométricas. 

 

4.8.1.1. Moda 1 (2.9 ± 0.4 μm) 

 

Dentro del LGM, el promedio de la amplitud de M1 es bajo (0.20 ± 0.09 %), 

encontrándose en un rango entre 0.15-0.35 %, de la misma manera, se observa para 

este periodo un bajo flujo de M1 (Figura 16 y 17). 

 

Durante el HS1, observamos un incremento del promedio de la amplitud de M1 

(4.90 ± 2.67 %) en relación al LGM. Para este periodo la amplitud de M1 exhibe 

una variabilidad secular, presentando altos valores entre 16.7-16.4 ka, 15.9 ka, 15.6 

ka, 15.41 ka y un valor máximo en 15.5 ka, mientras que entre 16.3-16 ka, se 
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registra una disminución de la amplitud de M1. En relación al flujo de M1, este 

también es mayor comparado al LGM, presentando valores altos entre 15.6-15.4 ka 

y un máximo durante 15.48-15.47 ka (Figura 16 y 17). 

 

Finalmente, durante el ACR, el flujo y el promedio de la amplitud M1 disminuye 

(2.43 ± 1.32 %). Para este periodo, se reporta un incremento del flujo de M1 en 

13.78 ka, mientras que la amplitud de M1 exhibe una variabilidad multi secular 

(Figura 16 y 17). 

 

4.8.1.2. Moda 2 (14.8 ± 1.6 μm) 

 

Durante el LGM, la amplitud de M2 es baja, presentando un promedio de 0.58 ± 

0.09 %, así mismo, se reporta para este periodo un bajo flujo de M2 (Figura 16 y 

17) 

 

En el HS1, se observa un incremento de la amplitud (10.55 ± 5.46 %) y el flujo de 

M2. Durante este periodo, los valores altos del flujo y amplitud de M2, ocurren en 

16.8 ka, 16.4 ka, 15.9 ka, 15.6-15.4 ka. (Figura 16 y 17). 

 

Finalmente, para el ACR, el flujo y la amplitud de M2 (5.27 ± 2.33 %) se reducen, 

en relación al HS1. Los valores de amplitud se encuentran en un rango entre 7.6-

8.5 % (Figura 16 y 17). 
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4.8.1.3. Moda 3 (50.2 ± 5.5 μm) 

 

Dentro del LGM, el promedio de amplitud de M3 es de 14.99 ± 11.84 %, para este 

periodo se observa un valor máximo (34.4 %) en 21.5 ka, posterior a esto, ocurre 

una reducción de la amplitud de M3 hasta los 19 ka. El flujo de M3 exhibe una 

tendencia similar a la amplitud, observando una reducción del flujo durante este 

periodo (Figura 16 y 17). 

 

Para el HS1, se registra una variabilidad secular de la amplitud de M3. El promedio 

de la amplitud de M3 (27 ± 10.24 %) es mayor que durante el LGM, así mismo se 

registra una leve diminución de la amplitud de entre 16.5-15.9 ka. En relación al 

flujo de M3, observamos que este no exhibe mucha variación entre 17-16 ka, 

posterior a este intervalo el flujo de M3 se incrementa entre 16-15.3 ka, presentando 

altos valores en 15.4 ka (Figura 16 y 17). 

 

Durante el ACR, la amplitud de M3 (33.07 ± 12.73 %) se incrementa levemente. 

También se registra una variabilidad de la amplitud y del flujo de M3 y el valor 

máximo de amplitud de M3 ocurre en 13.3 ka, mientras que una leve tendencia de 

disminución, sucede entre 14.4-14.2 ka (Figura 16 y 17). 
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4.8.1.4. Moda 4 (73.5 ± 3.1 μm) 

 

En el LGM, se registra un incremento del flujo y de la amplitud de M4. Los valores 

de amplitud de M5 aumentan de 38 a 56.2 % entre los 22-19 ka y presentan un 

promedio de 46.7 ± 10.65 % (Figura 16 y 17). 

 

Durante el HS1, el promedio de la amplitud de M4 se incrementa levemente (50.96 

± 14.33 %) y se observa que durante 17-15.9 ka, la amplitud de M4 exhibe una 

variabilidad multisecular, presentando valores altos durante 16.7, 16.4 y15.9 ka, , 

posterior a este intervalo, notamos una disminución de los valores de amplitud de 

M4 entre 15.9-15 ka, mientras que el flujo de M4 no varía mucho entre 17-16 ka, 

pero se registra un valor máximo en 16.7 ka, luego, entre se observa un incremento 

del flujo entre 15.9-15.4, presentando otro valor máximo en 15. 47 ka (Figura 16 y 

17). 

 

Finalmente, en el ACR, entre 15-14 ka, se registra un incremento de la amplitud y 

del flujo de M4, posterior a esto, entre 14-13 ka, el flujo de M4 se reduce y la 

amplitud de M4 exhibe una variabilidad secular, pero con una tendencia a disminuir 

(Figura 16 y 17). 

 

4.8.1.5. Moda 5 (97.8 ± 7.8 μm) 

 

M5 no estuve presente en todas las muestras analizadas, es por eso que la amplitud 

no es continua a lo largo del registro. Los máximos valores de amplitud ocurren 
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durante el LGM, para este periodo, los valores de amplitud de M5 se encuentran 

entre 26.6-50.1%, observando un valor máximo en 19.5 ka. Entre los 17-13 ka, el 

rango de amplitud de M5, es de 0-26.5%, durante este intervalo los valores altos de 

M5 ocurren en 17. y 15.9 ka (Figura 16 y 17). 

 

 
Figura 16. Variación de las amplitudes de M1, M2, M3, M4 y M5. 
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Figura 17. Variación de los flujos de M1, M2, M3, M4 y M5. 
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4.8.2.  Comparación de la amplitud de las modas entre periodos climáticos  

 

Los valores de amplitud de M1 presentaron diferencias significativas entre todos 

los grupos analizados (LGM, HS1 y ACR; p <0.05), mientras que M2, presento 

diferencias (<0.05) sólo entre ACR-HS1 y HS1-LGM. Ambas modas registraron 

sus valores más altos durante el HS1. La amplitud de M3, sólo presentó diferencias 

significativas entre ACR-LGM (p<0.05). En relación a la Moda 4, no se observan 

diferencias significativas entre estos periodos (p=0.09). Finalmente, para M5 

vemos que existen diferencias significativas (p<0.05) entre el ACR-LGM y HS1-

LGM, registrando un promedio más alto durante el LGM (Figura 18 y Anexo 2). 

 

Figura 18. Promedio y desviación estándar de la amplitud de M1, M2, M3, M4 y 

M5 por periodos climáticos. 
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4.9. Textura del sedimento 

 

El porcentaje arena fina (63-200 µm) presentó diferencias significativas entre los 

periodos LGM-HS1 (p<0.05), mientras que entre el ACR-HS1 y ACR-LGM no se 

observaron diferencias significativas (p=0.48 y p=0.57) (Figura 19 y Anexo 3). El 

contenido porcentual de arena fina durante el LGM presentó un rango entre 78.4 y 

86.6 %, siendo lo más altos a lo largo del registro. Durante el HS1 el rango oscila 

entre 39.9 y 68.2 %, así mismo se observa que entre 15.9-15.4 ka hay una reducción 

del porcentaje de arena en los sedimentos. Finalmente, en el ACR, el porcentaje de 

arena fina en los sedimentos varió entre 44.0 y 62.6 %, observando un ligero 

incremento entre 15-14 ka, posterior no se observó mucha variación del contenido 

de arena durante el ACR, salvó en 13.9, 13.7 y 13 ka, donde el porcentaje disminuyó 

(Figura 20). 

 

El porcentaje de limo (2-63 µm) presentó diferencias significativas entre los 

periodos LGM-ACR y LGM-HS1 (p<0.05), mientras que entre el ACR-HS1 no se 

observaron diferencias significativas (p=0.59) (Figura 19 y Anexo 3). El porcentaje 

de limo presente en los sedimentos en el LGM, estuvo en un rango entre 12.4 y 21.5 

%, observando una tendencia de disminución para este periodo. Durante el HS1, el 

contenido porcentual se incrementa, encontrándose en un rango de 31.1-57.4%, 

para este periodo los máximos porcentajes de limo ocurren en 16.5, 16.4, 15.6 y 

15.4 ka. En el ACR, se observa una disminución del porcentaje de limo, en relación 

al HS1, registrando un rango entre 44.0-62.5% (Figura 20) 
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El porcentaje de arcilla (< 2 µm) presentó diferencias significativas entre todos los 

periodos (p<0.05) (Figura 19 y Anexo 3). El contenido porcentual de arcillas 

durante el LGM es casi nulo, mientras que, para el HS1, el porcentaje de limo se 

incrementa, encontrándose entre 0.1-2.7%, presentado altos valores entre 16.7-16.6 

ka y 15.4 ka, sin embargo, entre 15.7 ka y 16.2 ka disminuye. Finalmente, durante 

el ACR, el porcentaje de limo vario entre 0.2-1.6% (Figura 20) 

 

Figura 19. Promedio y desviación estándar de los porcentajes de arena, limo y 

arcilla por periodos climáticos. 
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Figura 20. Variación del contenido porcentual de arcilla, limo y arena en los 

sedimentos. 
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4.10. Registro de δ15N 

 

Los valores de δ15N presentaron diferencias significativas entre todos los periodos 

climáticos (p<0.05) (Figura 21 y Anexo 4). Durante el LGM, los valores de δ15N 

son bajos, encontrándose entre 3.67-5.13 ‰, presentando un promedio de 5.05 ± 

0.09 ‰ (Figura 21 y 22). En el HS1, observamos un incremento del promedio de 

los valores de δ15N (8.76 ± 0.97 ‰), durante este periodo se registra un incremento 

de δ15N entre 18-16.4 ka, posterior a este intervalo, se observa una variabilidad 

secular de δ15N (Figura 21 y 22). Finalmente, en el ACR, los valores de δ15N, siguen 

incrementándose, presentando un promedio de 10.64 ± 0.899 ‰, registrando 2 

valores máximos entre 14.3-14.2 ka y 13.4-13.3 ka (Figura 21 y 22).  

 

4.11. Carbono Orgánico Total (COT) 

 

Los valores de δ15N presentaron diferencias significativas entre todos los periodos 

climáticos (p<0.05) (Figura 21 y Anexo 4). En el LGM, se registran valores bajos 

de COT, presentando un promedio de 0.94 ± 0.77 % (Figura 21 y 22 ). Durante el 

HS1, el promedio de COT (3.22 ± 3.51 %) aumenta en relación al LGM. Para este 

periodo, observamos un incremento de COT al inicio del HS1 (18-17 ka), posterior 

a esto, los valores de COT fluctúan y no se observa una tendencia clara, sin 

embargo, se registra un valor máximo en 15.4 ka (Figura 21 y 22). 
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Finalmente, en el ACR, los valores de COT se incrementan y exhiben una 

variabilidad secular, presentando un promedio de 4.60 ± 0.85 % y valores altos en 

14.4 y 14.1 ka (Figura 21 y 22). 

 

4.12. Razón C/N 

 

Los valores de C/N presentaron diferencias significativas entre todos los periodos 

climáticos (p<0.05) (Figura 21 y Anexo 4). Durante el LGM, los valores de C/N se 

encuentran en un rango de 10.58-11.13, presentando un promedio de 10.61 ± 0.09. 

Para el HS1, el promedio de C/N se reduce levemente a 10.18 ± 0.97 y presenta un 

valor bajo (8.87) en 15.4 ka. Finalmente, el ACR, los valores de C/N siguen 

disminuyendo (9.74 ± 0.47) y los valores bajos ocurren en 14.68, 14.1 y13.9 ka. Un 

detalle a tomar en cuenta, es que posterior a los 13 ka, los valores de C/N aumentan 

hasta 20.4 (Figura 21 y 22). 

 

Figura 21. Promedio y desviación estándar de δ15N, COT y C/N por periodo 

climático 
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Figura 22. Variación de δ15N, COT y C/N 
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4.13. Origen de materia orgánica 

 

La Figura 23, muestra la distribución de los valores de δ13C versus C/N, siguiendo 

el modelo de Lamb, Wilson y Leng (2006). A partir de esta figura se observa que 

las muestras provenientes del LGM, HS1 y el ACR se encuentran asociadas al 

carbono orgánico particulado de origen marino, mientras que las muestras que se 

encuentran entre 13-12.3 ka, se hallan dentro de la clasificación de plantas 

vasculares. 

 

 

Figura 23. Razón C/N versus δ13 C. Muestras LGM (rojo), muestras HS1 (negro), 

muestras ACR (verde) y muestras entre 13-12.3 ka (azul). 
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5. DISCUSION  

 

Variaciones en la concentración de la fracción terrígena, sílice biogénica, 

componentes granulométricos, δ15N y COT en los sedimentos del testigo marino 

M772-005-3, proveen información sobre los cambios en la dinámica del transporte 

y la deposición de los sedimentos en el margen central peruano (12 º S) durante la 

desglaciación, entre 24 y 12.3 ka. En esta sección, primero discutiremos las posibles 

fuentes de material terrígeno y como estos son transportados hacia el sitio de 

muestreo, luego se discutirá el impacto local del aumento del nivel del mar y la 

erosión costera sobre los procesos de sedimentación. Finalmente se evaluará la 

influencia de los factores paleoceanográficos y paleoclimáticos que probablemente 

hayan influenciado sobre el transporte y sedimentación del material terrígeno. Las 

condiciones paleoceanográficas serán reconstruidas mediante proxies de 

productividad exportada, desnitrificación en la columna de agua y se compararán 

los resultados obtenidos con registros paleoceanográficos y continentales a una 

escala local y regional. 

 

5.1. Fuentes y transporte de material terrígeno sobre el margen peruano  

 

El material terrígeno proveniente del continente, es transportado hacia el margen 

continental a través de las descargas fluviales y los vientos. Scheidegger y Krissek 

(1982), reportan para el margen peruano, que el material terrígeno presente en la 

plataforma continental es principalmente transportado por los ríos. 
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En el área de estudio (12º S), existe un aporte directo de material terrígeno 

proveniente de los ríos Rímac y Chillón, la influencia del primero es mayor pues 

presenta un caudal de 20 m3/s (promedio anual), mientras que el caudal del río 

Chillón corresponde a 10 m3/s. Los mayores caudales ocurren durante el verano, 

coincidiendo con la época de lluvias en los Andes, donde se originan ambos 

ríos (Velazco, 2001). El rio Rímac anualmente consigue transportar hasta 915 

ton/año de material fino en suspensión (Renard y Lane 1975), no obstante, en 

épocas de eventos extremos como, El Niño de 1982-1983, se estimó que puede 

trasladar hasta más de 2 millones de toneladas (Guillén et al 1985). 

 

Una vez sobre la plataforma continental interna, diversos factores, como los 

patrones de vientos, corrientes superficiales, corrientes profundas, topografía y el 

transporte mediante pellets fecales y foculación, controlan el traslado y la 

deposición del material terrígeno fino procedente del continente (Scheidegger y 

Krissek 1982, Reinhardt et al., 2002). 

 

En el margen peruano, los sedimentos de grano fino, pueden sedimentarse sobre la 

plataforma continental o permanecer en la columna de agua hasta el talud o más. 

Existen 2 mecanismos que regulan la sedimentación de estas partículas finas, el 

primero, consiste en la deposición gravitacional, donde las partículas de limo 

grueso (32-62 um), se depositan rápidamente sobre la plataforma continental, 

mientras que las partículas más finas permanecen más tiempo en suspensión. El 

segundo mecanismo, radica en la deposición de arcillas (< 4 um) y limo fino (4-11 

um) a través de floculación con moléculas orgánicas, principalmente polisacáridos 
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y pellets fecales, sin embargo, estos pueden ser alterados por efecto de las 

corrientes, organismos bentónicos y procesos de fondo, generando su disgregación 

y la consecuente resuspensión de las partículas (Scheidegger y Krissek 1982). 

 

Los resultados sugieren dos modas relacionadas a las partículas finas (M1, 2.9 μm 

y M2, 14 μm). En estudios anteriores, M2 ha sido interpretada como un indicador 

de transporte fluvial. Stuut et al. (2007), registra una moda de 8 μm en el Sur de 

Chile (>37 º S), donde el transporte fluvial, es el principal tipo de aporte de material 

terrígeno, así mismo Briceño-Zuluaga et al. (2016), reporta para el sur de Perú (14º 

S) durante el último milenio, una moda de 10 μm, asociada al material aportado por 

descarga fluvial, mientras que las partículas más finas (M1, 3 μm), pueden estar 

ligadas al transporte eólico y/o fluvial, siendo complicado determinar su origen. 

 

Durante los 24-12.3 ka, observamos que existe una buena correlación (r=0.86, 

n=64) entre M1 (2.9 μm) y M2 (14 μm), sugiriendo que ambas modas se encuentran 

vinculados al aporte fluvial. Debido a la presencia de los ríos Rímac y Chillón en 

nuestra área de estudio, los cambios en la amplitud de M1 y M2, reflejarían las 

variaciones de aporte terrígeno por parte de estos ríos, los cuales, son dependientes 

de las precipitaciones sucedidas en los Andes. Además, existe la posibilidad, de que 

la presencia de estas modas finas, esté ligada al incremento del aporte de sedimentos 

continentales en el Norte del Perú, ya que este material puede ser transportado hacia 

la zona de estudio a través de la CSPC. 
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La distribución del tamaño de grano de la fracción terrígena en sedimentos marinos 

puede ser empleado como un indicador para inferir la intensidad de los vientos y 

las condiciones de aridez (Stuut et al., 2007, Flores-Aqueveque et al., 2012, Flores-

Aqueveque, et al., 2004; Flores-Aqueveque et al., 2015; Briceño-Zuluaga et al., 

2016; Briceño-Zuluaga et al., 2017). 

 

Estudios en el Norte de Chile (29º S), registran una moda de 80 μm, la cual es 

asociada al transporte eólico (Stuut et al., 2007), así mismo Flores-Aqueveque et 

al. (2012), sugiere que, en la región árida del Norte de Chile, el transporte de 

partículas gruesas (100 μm) está directamente relacionada a la variabilidad de la 

intensidad de los vientos, mientras que para el sur de Perú (14º S), Briceño-Zuluaga 

et al. (2016), reportan 2 modas de partículas gruesas (54 y 93 μm) durante el último 

milenio, interpretándolas como indicadores de la intensidad de vientos locales y de 

la expansión/contracción del ASPS.  

 

Sin embargo, en nuestra área de estudio, es poco probable que las partículas gruesas 

(50-100 μm), sean transportadas directamente por los vientos hacia el sitio de 

muestreo, esto debido a que no existen fuentes eólicas cercanas y no pueden 

provenir desde las fuentes de Pisco (Briceño-Zuluaga et al., 2017). Las partículas 

de origen eólica deben ser transportados por las corrientes de la plataforma 

continental para alcanzar el sitio de muestreo. 
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5.2. Efectos del aumento del nivel del mar y erosión sobre la sedimentación en 

el margen central del Perú  

 

Durante el LGM (22-19 ka), el nivel global del mar presenta su valor más bajo 

(∼134 m) en 21 ka, posterior a esto, ocurre un primer aumento del nivel del mar 

global de ∼10-15 m que finaliza en 18 ka (Lambeck et al, 2009). Los sedimentos 

durante el LGM, se caracterizan por presentar una alta densidad (Figura 10), un 

elevado contenido de la fracción terrígena (Figura 13), una textura arenosa (Figura 

20) y algunos fragmentos de conchas (Figura 9). Para este periodo la amplitud de 

M4 y M5 son dominantes, presentando un promedio de 46.7 y 38.2 % 

respectivamente (Figura 15). Así mismo se registra un aumento gradual de la 

amplitud de M4 y M5, este incremento, muestra una buena relación con el aumento 

global del nivel del mar, mientras que la sedimentación de partículas finas es casi 

nula.  

 

En base a estos registros, se sugiere que la sedimentación sobre la plataforma 

central del Perú durante el LGM, está influenciada fuertemente por el aumento del 

nivel del mar y la erosión costera, sugiriendo un ambiente sedimentario de alta 

energía, que no permite la sedimentación de partículas finas (M1 y M2) y si la 

acumulación de partículas gruesas (M5 y M4 principalmente). 

 

Durante el HS1 (18-15 ka), entre los ∼18-16.5 ka, el nivel global del mar se 

mantiene casi constante, luego ocurre un aumento del nivel del mar de ∼20 m entre 

16.5 y 15 ka (Lambeck et al, 2009). Comparando las características de los 
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sedimentos entre el HS1 y el LGM, observamos una reducción en la concentración 

de la fracción terrígena (Figura 12) y en el porcentaje de arena fina en los 

sedimentos (Figura 19), así mismo se registra una disminución de la amplitud de 

M5 y un aumento de M1 y M2 (Figura 13) Otra diferencia importante, es la 

presencia de nódulos de fosforita en los sedimentos del HS1, los cuales ocurren en 

17.3, 17.1, 16.6, 16.5, 16.3 y 16.1 ka, mientras que, durante el LGM, se encuentran 

ausentes (Figura 9).  

 

La presencia de nódulos de fosforita es empleada como un indicador de erosión y 

discordancias, así mismo, su formación coincide con un incremento en la intensidad 

de las corrientes de fondo y eventos de oxigenación episódica (Erdem et al., 2016). 

Los resultados, indican que existen algunos intervalos de tiempo durante el HS1, 

donde es probable que ocurra una erosión parcial en el sitio de muestreo, reflejado 

en la ocurrencia de nódulos de fosforita. 

 

5.3. Reconstrucción de los aportes fluviales sobre el margen central del Perú 

 

Las variaciones de amplitud de M1 y M2, pueden ser interpretadas como 

marcadores de aportes fluviales. Al comparar la amplitud de M1 y M2 entre los 24-

12.3 ka, observamos que valores altos de amplitud ocurren en el HS1, mientras que 

durante el LGM y el ACR, se registran valores bajos. Durante el LGM, los bajos 

valores de amplitud de M1 y M2, se encuentran ligados a una fuerte hidrodinámica 

local asociada a la disminución del nivel del mar, que no permite la sedimentación 



 67 

de partículas finas. Por lo tanto, durante este periodo, las variaciones de amplitud 

de M1 y M2, no pueden ser utilizados como indicadores de aportes fluviales. 

 

Para el HS1, se observa una variabilidad secular y un incremento de la amplitud y 

los flujos de M1 y M2. Durante 16.7-16.4 ka, 15.9 ka y 15.4 ka se registra un mayor 

flujo y amplitud de M1, mientras que valores altos del flujo y amplitud de M2, 

ocurren en 16.8 ka, 16.4 ka, 15.9 ka, 15.6-15.4 ka. Los máximos valores de los 

flujos y de la amplitud de M1 y M2, acontecen entre 15.5-15.4 ka (Figura 14 y 15).  

 

Estos picos en la amplitud y los flujos de M1 y M2 coinciden con los valores 

máximos de la ratio Ti/Ca (Martínez, com. Personal) y con el evento Heinrich 

“H1.1”, (17.1-15.5 ka), caracterizado por un flujo máximo de ice rafted debris 

(Hodell et al, 2017) y un colapso de la Circulación de Retorno del Atlántico 

Meridional (AMOC) en el Atlántico Norte (Bohm et al., 2015).  

 

Los resultados obtenidos, a una escala milenial, son acordes con registros 

paleoceanográficos y paleoclimáticos en América del Sur Tropical (Figura 24). 

Molliel-Vogel et al (2013), observa en el Norte del Perú, un rápido incremento del 

aporte terrígeno entre 18-17 ka, seguido de un máximo de aportes entre 17- 15 ka. 

En la parte central del margen peruano (12 º S), Rein et al., (2005), reporta un 

aumento del flujo de material terrígeno durante 16-15 ka, presentando un pico en 

15.2 ka. El incremento de los aportes continentales en el margen peruano durante 

el HS1, concuerdan con condiciones más húmedas en los Andes Centrales (Baker 

et al.,2001; Blard et al., 2011) y en el Nordeste de Brasil (Cruz et al. 2009; Montade 



 68 

et al., 2015) y una disminución del flujo de material terrígeno en Cariaco, 

Venezuela en el hemisferio norte (Peterson et al., 2000).  

 

Figura 24. A) Intensidad del AMOC (McManus et al., 2004). B) Desplazamiento ZCIT 

(Peterson et al., 2000). C) Record de ∂18O, Cueva Botuverá (Wang et al., 2007). D) Record 

de Log(Ti/Ca), Tumbes (Molliel-Vogel et al., 2013). E) Flujo de material terrígeno, Callao 

(Rein et al., 2005). F) Record de Ti/Ca, Callao (Martínez, com. personal). G y H) Amplitud 
de M2 y M1. 
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Estos registros sugieren un desplazamiento sur de la ZCIT sobre las regiones 

oceánicas y una intensificación del Monzón Sudamericano en el continente durante 

el HS1. 

 

Algunos registros de espeleotemas en la zona de influencia de la Zona de 

Convergencia del Atlántico Sul en Brasil (ZCAS, uno de los componentes del 

Monzón Sudamericano) muestran valores mas negativos de ∂18O en este periodo, 

indicando una intensificación de la ZCAS (Strikis et al., 2015; Novello et al., 2017). 

Sin embargo, los registros de lagos y paleo-vegetación de la Amazonia central 

indican un clima más seco (Zhang et al., 2016; Haggi et al., 2017).   

 

Investigaciones previas, proponen que las variaciones significativas del clima en 

América del Sur Tropical pueden ocurrir a diferentes escalas de tiempo, desde 

variaciones estacionales a orbitales, producto de los cambios en la TSM e 

interacciones océano-atmosfera en el Atlántico Tropical (Baker y Fritz, 2015). Las 

condiciones húmedas en los Andes y la región del ZCAS durante el HS1, se atribuye 

a un fortalecimiento del Monzón Sudamericano, el cual se encuentra asociada a la 

variabilidad climática del Atlántico Norte, principalmente al debilitamiento del 

AMOC, sin embargo, la viabilidad física de este mecanismo no ha sido 

rigurosamente probada. 

 

Zhang et al (2016), en base a modelos climáticos y registros paleoclimáticos, 

sugieren que las variaciones de la TSM del Atlántico Norte durante el HS1, sólo 

provocan condiciones húmedas en el Noreste de Brasil y condiciones secas en el 
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Norte de Sudamérica y Amazonía. Además, plantea que el aumento de 

precipitaciones en los Andes durante este periodo, está ligado al aumento de la TSM 

en el Pacifico Ecuatorial, la cual se encuentra asociada al debilitamiento del 

AMOC. Este estudio no permita explicar las condiciones húmedas en la región de 

la ZCAS. 

 

Los registros obtenidos, indican un aumento de la fracción fina sobre el margen 

continental del centro del Perú, a una escala secular-milenial, durante el HS1. Este 

incremento probablemente se deba a mayores descargas de los ríos Rímac y 

Chillón, debido al aumento de precipitaciones en los Andes. Mayores 

precipitaciones, posiblemente ocurran por temperaturas más cálidas en el Pacífico 

Ecuatorial (Zhang et al., 2016). Otro mecanismo, que puede explicar el aumento de 

partículas finas en nuestra área de estudio, es el desplazamiento sur de la ZCIT. Una 

ZCIT más al sur probablemente genere más lluvias y mayores aportes continentales 

en el norte del Perú (Molliel Vogel et al., 2013), por lo tanto, este material fino pudo 

haber sido transportado desde el norte hasta el área de estudio por efecto de la 

CSPC. 

 

5.4.Reconstrucción de producción exportada 

 

La producción exportada puede ser inferida a través de diferentes proxies que 

reflejan los diferentes tipos de productividad. El contenido de sílice biogénica es 

utilizado para inferir la producción primaria generada por diatomeas, radiolarios, 

esponjas silíceas y silicoflagelados (Gutiérrez et al., 2009, Salvatteci et al., 2014). 
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El carbono orgánico total (COT), refleja la cantidad de carbono orgánico presente 

en el sedimento y puede ser empleado como un indicador de productividad 

exportada pasada (Gutiérrez et al., 2009, Siffedine et al., 2008, Salvattecci et al., 

2014, Salvatteci et al., 2016). 

 

Durante el LGM, los sedimentos presentan un bajo contenido de sílice biogénica 

(5-10 %), un valor de COT entre 0.6-1 %, mientras que el promedio de la ratio C/N 

es 10.7. Los valores de flujo de sílice biogénica y COT, también son bajos durante 

este periodo. Estos resultados concuerdan con valores bajos de la ratio de Si/Al y 

Br/Ti (Figura 23), estas ratios, pueden ser empleados como proxies de 

productividad en el margen peruano (Agnihotri et al., 2008) y fueron obtenidos a 

través del análisis de XRF (Martínez, comunicación personal) Así mismo, se 

reporta una baja tasa de sedimentación (0.012 cm/año) y ausencias de secuencias 

laminadas y bandas durante este periodo (Figura 9). Los registros sugieren una débil 

productividad exportada en el margen central peruano durante el LGM y 

concuerdan con lo reportado por Salvatteci et al (2016) en el sur del Perú (14º S). 

Para el HS1, en comparación con el LGM, observamos una disminución de la ratio 

C/N, en cuanto a los valores del contenido de sílice biogénica y COT en los 

sedimentos, se registra un incremento y valores altos en 16.6 ka y 15.4 ka. Durante 

este periodo, el flujo de sílice biogénica y COT exhiben un patrón similar, 

incrementándose desde 18 ka hasta 16.6 ka y registrando un valor máximo en 15.4 

ka. Las ratios de Si/Al y Br/Ti, también son mayores en relación al LGM, 

exhibiendo una alta variabilidad y presentando un patrón similar a lo observado en 

el contenido de sílice biogénica y COT (Figura 25). Otro aspecto a destacar durante 
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el HS1, es el incremento del promedio de la tasa de sedimentación (0.259 cm/año) 

con valores máximos en 16.7 ka y 15.4 ka. En base, a estos resultados, se propone 

un incremento de la productividad exportada durante el HS1 en el sitio de muestreo, 

en relación al LGM.  

 

Comparando el registro obtenido, a una escala regional con otros records de 

productividad durante el HS1 en el margen peruano, vemos que los resultados 

guardan cierta relación con lo propuesto por Campusano (2013) a 9º S. Campusano 

reporta un aumento en los flujos de escamas de anchoveta entre 18-16 ka y 

asociaciones mixtas de diatomeas de ambiente oceánico y de surgencias costeras 

entre 18-15.6 ka, sugiriendo una relativa intensificación de las surgencias costeras. 

Para esta misma región, Doering et al (2016), observa una alta tasa de acumulación 

de sílice biogénica y un bajo valor de 30Si, proponiendo, un incremento de las 

surgencias costeras durante el HS1 a 9º S. En nuestra misma área de estudio (12 º 

S), se registra un aumento del flujo de pigmentos fotosintéticos en 17 ka y 16.5 ka 

(Rein et al., 2005) y una mayor abundancia de diatomeas asociada a las surgencias, 

sin embargo, la tasa de acumulación de sílice biogénica es baja (Doering et al., 

2016). Estos autores consideran que esto sitio de baja profundidad (184 m) puede 

haber sido influenciado por las variaciones del nivel del mar y la baja profundidad, 

limitando el afloramiento. De hecho la tasa de acumulación de sedimento es baja 

en esto sitio durante la desglaciación (Doering et al., 2016). En el sur de la costa 

peruana, a 14ºS, Salvatteci et al (2016), indica un incremento de la productividad 

exportada en el inicio del HS1 (18-17 ka), mientras que entre 17-14.5, la producción 

exportada fue baja y comparable con lo ocurrido durante el LGM (Figura 25), un 
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patrón similar es reportado a 15ºS, encontrándose una baja tasa de acumulación de 

sílice biogénica, poca abundancia de diatomeas asociadas a las surgencias costeras 

y un valor alto de 30Si, indicando una baja productividad y surgencias costeras 

débiles (Doering et al., 2016). Estos resultados, a nivel regional, muestran que, 

posiblemente ocurrió un aumento de la productividad durante el HS1, en relación 

al LGM, sólo a 9º S y a 12º S.  Doering et al. (2016) propone que, durante el inicio 

de la última desglaciación, los núcleos de surgencias en la costa peruana, 

presentaron un desplazamiento hacia el norte en relación a la actualidad, 

probablemente producto de una posición más norte del ASPS y de los Southern 

Westerly Winds (SWW) 

 

Durante el ACR (15-13 ka), el promedio de los valores de COT se incrementa, 

mientras que la sílice biogénica se reduce levemente en relación al HS1. Para este 

periodo se observa dos intervalos de tiempo con características diferentes en 

relación al contenido de sílice biogénica y COT. El primero ocurre entre ∼14.8-14 

ka, donde se registra una leve disminución del porcentaje de sílice biogénica, pero 

un pico máximo en ∼14 ka, mientras que los valores de Si/Al no varían mucho. En 

cuanto a los valores de COT, se observa un incremento, exhibiendo un patrón 

similar a la ratio de Br/Ti. Posterior a este intervalo, ∼entre 14-13 ka, se observa 

una disminución de los valores de sílice biogénica, COT, Si/Al y Br/Ti. Los 

resultados indican que, en nuestra área de estudio, durante el ACR, posiblemente 

ocurrió un aumento de la productividad entre ∼14.8-14 ka, con un máximo en ∼14.1-

14 ka y una posterior disminución hasta ∼13.3 ka (Figura 25) 
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A una escala regional, en base a los records de productividad en el margen peruano, 

durante el ACR, tenemos que, a 9º S, se registra una baja tasa de acumulación de 

sílice biogénica y surgencias débiles (Doering et al., 2016), mientras que, a 12º S, 

se observa una mayor abundancia de diatomeas asociadas a las surgencias en 14 ka, 

sin embargo, la tasa de acumulación de sílice biogénica es baja. En el área sur (14º 

S), se observa una tendencia similar en los valores de COT y Níquel (indicador de 

productividad exportada) en comparación a los resultados obtenidos, exhibiendo un 

incremento entre ∼15-14.1 ka y una disminución durante ∼14-13.5 ka (Figura 23). 

Estos records de productividad en el margen peruano, a nivel regional, indican un 

incremento de la productividad en 12º S y 14º S, sin embargo, este incremento solo 

ocurriría en el inicio del ACR (∼14.8-14.1 ka). 

 

Estudios en el margen peruano, sugieren que las variaciones climáticas y 

oceanográficas, a escalas seculares, durante los últimos 2000 años, pueden ser 

explicadas por condiciones tipo-El Niño o tipo-La Niña (Gutiérrez et al., 2009; 

Salvatteci et al., 2014, Fleury et al., 2015; Briceño-Zuluagae et al., 2016; Salvatteci 

et al., 2016). A una escala multi-secular, durante periodos fríos en el hemisferio 

norte, el Ecosistema de Afloramiento Peruano, presenta condiciones tipo-El Niño, 

caracterizadas por una baja productividad asociada a una termoclina profunda, en 

respuesta a una débil circulación de Walker y un desplazamiento sur de la ZCIT. 

Por el contrario, durante periodos cálidos, se registra una alta productividad 

producto de una fuerte circulación de Walker y una termoclina somera en conjunto 

a un desplazamiento norte de la ZCIT y una intensificación del APSP (Gutiérrez et 
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al., 2009; Salvatteci et al., 2014, Fleury et al., 2015; Briceño-Zuluaga et al., 2016; 

Salvatteci et al., 2016). 

 

Los resultados a 12º S, muestran que, durante el HS1, la productividad exportada 

fue mayor en relación al LGM, sin embargo, se observó un incremento de los 

aportes continentales en el margen peruano (Molliel-Vogel et al., 2013), una 

disminución del contenido terrígeno en Cariaco, sugiriendo un desplazamiento sur 

de la ZCIT (Peterson et al., 2000). Así mismo, se reporta un débil gradiente de la 

TSM entre el Pacífico Oeste-Este (Koutavas y Jonaides, 2002).  

 

En cuanto al ACR, los diferentes records paleoclimáticos/paleoceanográficos 

proponen un desplazamiento norte de la ZCIT (Peterson et al., 2000) y un 

incremento del gradiente de la TSM entre el Pacífico Oeste-Este (Koutavas y 

Jonaides, 2002).), esperando un aumento de la productividad durante este periodo 

en nuestra área de estudio, no obstante, la productividad exportada, sólo se 

incrementa en el inicio del ACR (∼14.8-14.1 ka) y luego presenta una disminución 

gradual hasta 13.3 ka.  

 

En base a lo ya mencionado, en nuestra área estudio, probablemente las variaciones 

oceanográficas, no respondan a condiciones tipo-El Niño o tipo-La Niña durante la 

última desglaciación. Esta hipótesis es congruente con lo planteado por Doering et 

al., (2016), la autora propone que las variaciones de productividad en el margen 

peruano (9ºS, 12ºS y 15ºS) durante la última desglaciación, a escalas seculares- 

mileniales, no responden estrictamente a condiciones tipo-El Niño o tipo-La Niña, 
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ya que se observa una intensificación de los afloramientos en 9°S. Las condiciones 

de Tipo-El Niño impedirían los afloramientos y las condiciones de tipo La Niña los 

fortalecieran en todo el margen peruano. Doering et al. (2016) consideran que 

durante la desglaciación los SSW y el ASPS se desplazan dirección sur, lo que 

podría explicar la intensificación del afloramiento en el testigo estudiado durante 

HS1 en relación al LGM. 

 

5.5. Reconstrucción de la desnitrificación en la columna de agua 

 

Durante el LGM, en el área de estudio (12º S), los valores de ∂15N son bajos, 

oscilando entre 3.6-4.9 ‰, estos resultados son acordes a bajos valores de ∂15N 

reportados en América Central y Sur (Ganeshram et al., 2000; Robinson et al., 2009; 

Salvatteci et al., 2016). Esto indica una débil desnitrificación en la columna de agua 

a una escala regional asociado a los ciclos glacial/interglaciar. Ganeshram et al. 

(2000), propone que los bajos valores de ∂15N en el margen peruano durante el 

LGM, son producto de una disminución de las surgencias y de la productividad 

exportada. En el sur del Perú (14 º S), se advierte una ZMO débil y un acoplamiento 

entre la baja desnitrificación en la columna de agua y condiciones menos reducidas 

en los sedimentos, sin embargo, no se observó un acoplamiento entre la 

desnitrificación y la productividad exportada (Salvatteci et al., 2016).  

 

En el área de estudio (12º S), se registra un acoplamiento entre la productividad 

exportada (inferida a través de los valores de COT) y la desnitrificación en la 

columna de agua durante este periodo (r=0.68, n=6), sugiriendo que la señal de 
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∂15N, probablemente se encuentra ligada a una débil productividad exportada 

durante el LGM, coincidiendo con lo planteado por Ganeshram et al. (2000). 

 

Para el HS1, a 12º S, se observa un incremento de ∂15N, el cual sucede entre 18-

16.4 ka, posterior a esto, se observa una variabilidad multisecular hasta 15 ka. 

Durante este periodo, Salvatteci et al (2016), a 14º S, registra un aumento de ∂15N 

entre ∼18-16.6 ka, luego de este intervalo, el record de ∂15N exhibe una variabilidad 

multi-secular y un decremento gradual hasta 15 ka (Figura 23) y debido la alta 

desnitrificación en la columna de agua y condiciones más reducidas en el 

sedimento, el autor propone una fuerte ZMO para este periodo en 14º S, no obstante, 

no se observa un acoplamiento entre la desnitrificación y productividad exportada.  

 

Los registros en 14º S son acordes a los resultados obtenidos a 12º S, observando 

un incremento de los valores de ∂15N (Figura 23) y un desacoplamiento entre la 

desnitrificación en la columna de agua y la productividad exportada (r=0.2, n=34), 

indicando que, durante el HS1, la señal de ∂15N en las masas de agua que llegan al 

Pacífico Sur-Este, no se encuentran modificadas significativamente por los efectos 

de la productividad exportada local (Salvatteci et al., 2016) 

 

Durante el ACR, los valores de ∂15N, se incrementan en comparación al HS1, 

exhibiendo 2 picos en 14.2-14.1 ka y 13.4 ka. Si bien no existe una correlación entre 

la desnitrificación en la columna de agua y la productividad exportada (r=-0.56, 

n=15), durante este periodo, se observa que el valor alto de ∂15N en 14.1 ka, 
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coincide con altos valores del contenido de sílice biogénica y COT en los 

sedimentos y un aumento en la tasa de sedimentación. 

 

Comparando el record de ∂15N obtenido con los valores obtenido a 14ºS, no se 

observa un patrón similar durante el ACR (Figura 25). A 14º S existe un aumento 

en la desnitrificación entre 15-14 ka y una posterior disminución hasta 13 ka, 

existiendo un fuerte acoplamiento entre la desnitrificación en la columna de agua y 

la productividad exportada, no obstante, existe un desacoplamiento entra la 

desnitrificación y las condiciones redox en los sedimentos, (Salvatteci et al., 2016). 

 

Los records de ∂15N y productividad exportada en 12º S durante la última 

desglaciación (HS1 y ACR), a una escala milenial, sugieren que las variaciones de 

desnitrificación en la columna de agua, no estaría siendo significativamente 

modificada por la productividad exportada a 12º S. Otro mecanismo que podría 

explicar el  incremento de ∂15N  durante el HS1 y el ACR, estaría asociado a los 

cambios en la hidrodinámica y ventilación de las aguas subsuperficiales e 

intermedias. 

 

El incremento del ∂15N desde el LGM sugiere un desarrollo de la Zona de Mínimo 

de Oxigeno (ZMO) durante este periodo. Este desarrollo puede estar ligado en parte 

al aumento del nivel del mar. La presencia de nódulos de fosforitas entre 17 y 16 

ka corresponden a un ambiente anóxico con eventos de oxigenación episódica e 

indicaría la llegada de la OMZ en la profundidad de muestreo. Después de 17 ka la 
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OMZ sigue desarrollándose, aumentando la desnitrificación en la columna de agua 

y los valores de ∂15N. 

 

 

Figura 25. A y C) Record de ∂15N y COT, Pisco (Salvatteci et al., 2016). B, E y 

G) Record de ∂15N, COT y Sílice biogénica. D y F) Ratio Br/Ti y Si/Al, Callao 

(Martínez, Comunicación personal)

C) Pisco (Salvatteci et al., 

2016) 

A) Pisco (Salvatteci et al., 

2016) 
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5.6. Reconstrucción de aportes eólicos e intensidad de vientos y relación con 

productividad exportada 

 

Estudios previos en el Pacífico Sureste, sugieren que las variaciones de los flujos y 

amplitud de limos gruesos y arenas finas (50-100 um), puede ser interpretados 

como un indicador de la intensidad de vientos locales y de la expansión/contracción 

del ASPS (Stuut et al., 2007, Flores-Aqueveque et al., 2012; Flores-Aqueveque et 

al., 2014; Flores-Aqueveque et al., 2015; Briceño-Zuluaga et al., 2015; Briceño-

Zuluaga et al., 2016; Briceño-Zuluaga et al., 2017). 

 

En el área de Pisco (14º S), se observa que la distribución de tamaño de grano que 

puede erosionarse se encuentra en un rango de <63 um-1400 μm. Las partículas 

entre 125-180 μm, corresponden a partículas de suelo altamente erosionables, 

mientras que las partículas entre 63-125 μm, son más fáciles de elevar y por lo tanto 

ser mas susceptibles a ser transportadas por el viento (Briceño-Zuluaga et al., 2017). 

En relación a la trayectoria y distancia recorrida de las partículas gruesas (50 y 100 

μm), Briceño-Zuluaga et al. (2017), a través de simulaciones, observa que las 

partículas de 50 y 100 μm pueden desplazarse, desde su fuente, 50 y 80 km, 

respectivamente, incluso llegando hasta la plataforma continental. Estos resultados 

confirmar el origen eólico de las modas de 50 y 100  μm, observadas en sedimentos 

marinos durante el último milenio (Briceño-Zuluaga et al., 2015; Briceño-Zuluaga 

et al., 2016). 
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En Bahía Mejillones (23º S), se observa que las partículas presentes en las trampas 

de sedimentos en tierra y mar, son mayormente quarzo y feldespasto, sin embargo 

también se encuentran fragmentos de calcitas y arcillas. Estas partículas 

presentaron modas granulométricas que se encuentran en un rango entre 355-425 

μm, 250-300 μm, 180-212 μm, 125-150 μm y 75-90 μm, siendo la más abundante 

la moda entre 125-150 μm. Además, exhiben una superficie pulida e impactos de 

marca en forma de V, sugiriendo la hipótesis de un origen eólico. Así mismo, se 

observó una estrecha relación entre la variabilidad de la intensidad del viento y el 

flujo de partículas > 35 μm y > 100 μm presente en los sedimentos, respaldando la 

idea del uso de partículas terrígenas gruesas en sedimentos laminados como 

indicadores de intensidad de vientos (Flores-Aqueveque et al., 2014; Flores-

Aqueveque et al., 2015) 

 

Los resultados de granulometría indican 3 modas asociadas a partículas gruesas: 

M3 (50 μm), M4 (73 μm) y M5 (97 μm). En base a los registros ya mencionados, 

estas modas tendrían un origen eólico. 

 

En secciones anteriores, se discutió sobre los efectos del aumento del nivel del mar 

sobre la sedimentación y lo cambios en la distribución de tamaño en el margen 

peruano, observando que, durante el LGM, la sedimentación estuvo influenciada 

por la fuerte hidrodinámica local asociado a un bajo nivel del mar, debido a esto, 

no es posible asegurar que las variaciones observadas en las partículas gruesa (50-

100 um), sean producto de los cambios en la intensidad de los vientos y del 

transporte de partículas eólicas hacia la plataforma interna durante el LGM.  
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Durante el periodo de última desglaciación, a una escala milenial, observamos que 

en el HS1 existe un mayor transporte de partículas entre 70-100 μm (M4 y M5), 

sugiriendo vientos intensos para este periodo. Mientras que durante el ACR, los 

vientos presentaron en general una intensidad intermedia, ya que ocurre un mayor 

transporte de partículas entre 50-70 μm (M3 y M4), sólo ocurriendo un transporte 

de partículas de 100 μm en 14.8, 14.3, 13.6.5 y 13.3 ka (Figura 26 ). 

 

Figura 26. Variabilidad de M5 (vientos fuertes), M4 (vientos intermedios) y M3 (vientos 

moderados) 

 

La interpretación de las variaciones de los componentes individuales (M1, M2, M3, 

M4 y M5) y sus ratios, pueden reflejar cambios paleoclimáticos en respuesta a 

variaciones en las condiciones atmosféricas (Stuut et al., 2002; Weltje y Prins, 

2003; Holz et a., 2007; Briceño-Zuluaga et al., 2016). En esta sección se evalúa el 

empleo de ratios para aportes eólicos, comparándolos con las variaciones de los 
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componentes individuales (M3, M4 y M5). Se elaboró un índice de vientos, 

definido como la contribución de vientos intermedios-fuertes sobre el total de la 

variabilidad de vientos (M5+M4)/(M3+M4+M5). La anomalía de este índice 

muestra que durante el HS1 y el ACR ocurrieron vientos de intensidad intermedia-

fuerte, pero estos presentaron anomalías mas positivas durante el HS1(Figura 27). 

 

Estudios previos sugieren que la variabilidad a escala secular-milenial de la 

intensidad de vientos en periodos más recientes, como el último milenio, se 

encuentra asociado por la intensificación del ASPS en respuesta a una mayor 

circulación de Walker y una ZCIT más al norte (Gutiérrez et al., 2011; Salvatteci et 

al., 2014; Flores-Aqueveque et al., 2015 Briceño-Zuluaga et al., 2016 ). 

 

En este estudio, observamos que durante la última desglaciación, a una escala 

milenial, solo durante el ACR, el desplazamiento del núcleo del ASPS hacia el 

continente, en respuesta a una mayor circulación de Walker y una ZCIT desplazada 

al norte estaría modulando la intensidad de los vientos, mientras que durante el 

HS1, donde ocurrió un debilitamiento del ASPS, debido a una débil circulación de 

Walker y una posición más al sur de la ZCIT, es probable que el incremento del 

gradiente termal continente-oceáno o el gradiente termal latitudinal generó vientos 

intensos (Figura 27). 
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Figura 27. A) Desplazamiento de la ZCIT (Peterson et al., 2000), Anomalías del 

gradiente de TSM entre Pacífico Oeste-Este (Koutavas y Joanides 2012). C) TSM 

inferida por alquenonas (Salvatteci, comunicación personal) D) Anomalías de 

índice de vientos (M5+M4)/(M3+M4+M5). 
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En el centro-sur del margen peruano, se reporta para las últimas décadas, una 

tendencia de enfriamiento de la TSM y un aumento de la productividad, los cuales 

estarían asociados a un incremento de la intensificación de vientos que favorecen 

las surgencias (Gutiérrez et al., 2011). Un patrón similar es observado en el margen 

chileno (23º S), en donde se observó una fuerte correlación entre la productividad 

exportada y la intensidad de vientos (Flores-Aqueveque et al., 2015). 

 

Comparando las anomalías de M5, M4, M3, COT, Sílice biogénica y δ15N durante 

la última desglaciación, observamos a una escala milenial, que durante el HS1 no 

existe un acoplamiento entre vientos fuertes y la productividad exportada, ya que 

estas presentan anomalías negativas, estas observaciones parecen incompatibles 

con un incremento en las surgencias, sin embargo una termoclina y nutriclina 

profunda, en combinación con vientos más fuertes a lo largo de la costa, 

probablemente genere un afloramiento no productivo (Bakun et al., 2010). En 

cambio, durante el ACR, se advierte una situación similar a lo ocurrido durante las 

últimas décadas, existiendo un acoplamiento entre vientos de intensidad moderada-

intermedia, productividad exportada y una ZMO intensa (Figura 28). 
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Figura 28. Anomalías de δ15N, Sílice biogénica, COT, Amplitud de M5, Amplitud 

M4 y Amplitud de M3. 

.
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6. CONCLUSIONES 

 

• Durante el HS1, reportamos un aumento de la fracción fina (M1 y M2) sobre 

el margen peruano (12º S), el cual estaría asociado a mayores descargas 

fluviales producto de un incremento de precipitaciones en los Andes. 

• Otro mecanismo, que puede explicar el aumento de partículas finas en 

nuestra área de estudio, es el desplazamiento sur de la ZCIT, una ZCIT más 

al sur probablemente genere más lluvias y mayores aportes continentales en 

el norte del Perú, por lo tanto, este material fino pudo haber sido 

transportado desde el norte hasta el área de estudio por efecto de la CSPC. 

• Durante la última desglaciación, se observa altos aportes eólicos, debido a 

vientos más intensos durante el HS1 (17-15.7 ka) y de condiciones 

moderadas-intermedias en el ACR.  

• En el ACR, el incremento de los vientos locales/regionales estaría asociado 

a un desplazamiento del núcleo del ASPS hacia el continente, en respuesta 

a una mayor circulación de Walker y un desplazamiento norte de la ZCIT, 

mientras que durante el HS1, es posible que el aumento del gradiente termal, 

continente-océano o latitudinal estaría modulando la intensidad de los 

vientos.
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7. RECOMENDACIONES 

 

• El testigo marino M772-005-3, ofrece una alta resolución durante el HS1, 

permitiendo evaluar las variables paleoceanográficas a una escala inter-

anual y decadal. Trabajos futuros, deben enfocarse a trabajar con una mayor 

resolución. 

• Considero necesario, qué en un futuro, se realicen análisis que permitan 

poder reconstruir las fuentes de los aportes terrígenos, como es el caso del 

uso de los isotopos de neodimio/estroncio y métodos microscópicos en la 

fracción detrítica, que permitan determinar la morfología de las partículas, 

y así poder complementar los resultados generados en este trabajo. 

• Finalmente, nuevos estudios a alta resolución, acompañados con simulación 

de modelos, son necesarios para comprender mejor la conexión entre la 

variabilidad climática del Pacífico y del Atlántico durante la última 

desglaciación. 
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ANEXOS 

 

Anexo 1. Prueba de Kruskal Wallis y Test de Dunn para el contenido de materia 

orgánica (MO), carbonato de calcio (CC), sílice biogénica (SB) y fracción terrígena 

(FT) en el sedimento entre periodos climáticos. 

 

 MO CC SB FT 

Krukal Wallis     

p <0.05 0.10 <0.05 0.05 

Test de Dunn     

ACR-HS1     

p 0.25 - 0.52 0.34 

ACR-LGM     

p <0.05 - <0.05 <0.05 

HS1-LGM     

p <0.05 - <0.05 <0.05 

 

 

 

 

 

 

 

 



 

 

Anexo 2. Prueba de Kruskal Wallis y Test de Dunn para las modas granulométricas 

(M1, M2, M3, M4 y M5) entre periodos climáticos. 

 

 M1 M2 M3 M4 M5 

Krukal Wallis      

p <0.05 <0.05 <0.05 0.09 <0.05 

Test de Dunn      

ACR-HS1      

p <0.05 <0.05 0.19 - 0.05 

ACR-LGM      

p <0.05 0.07 <0.05 - 0.05 

HS1-LGM      

p <0.05 <0.05 0.07 - 0.05 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 

 

Anexo 3. Prueba de Kruskal Wallis y Test de Dunn para el porcentaje de arena, 

limo y arcilla en los sedimentos entre periodos climáticos. 

 

 Arena Limo Arcilla 

Krukal Wallis    

p <0.05 <0.05 <0.05 

Test de Dunn    

ACR-HS1    

p <0.05 <0.05 0.19 

ACR-LGM    

p <0.05 0.07 <0.05 

HS1-LGM    

p <0.05 <0.05 0.07 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 

Anexo 4. Prueba de Kruskal Wallis y Test de Dunn para δ15N, COT y C/N entre 

periodos climáticos. 

 δ15N COT C/N 

Krukal Wallis    

p <0.05 <0.05 <0.05 

Test de Dunn    

ACR-HS1    

p <0.05 <0.05 <0.05 

ACR-LGM    

p <0.05 <0.05 <0.05 

HS1-LGM    

p <0.05 <0.05 <0.05 

 

 


	1. INTRODUCCION
	2. PLANTEAMIENTO DE LA INVESTIGACION
	2.1. Planteamiento del problema
	2.2. Marco Teórico
	2.2.1. Circulación atmosférica del Pacífico Tropical Este
	2.2.1.1. Anticiclón Subtropical del Pacífico Sudeste
	2.2.1.2.  La Zona de Convergencia Intertropical
	2.2.1.3. La Circulación de Walker
	2.2.2. Circulación oceánica del Pacífico Tropical Este
	2.2.3. Flujo y transporte de material terrígeno dentro de la plataforma continental peruana
	2.2.4. Proxies empleados en la reconstrucción del flujo y transporte de material terrígeno
	2.2.5. Paleoclimatología y Paleoceanografía del Pacífico Sudeste desde el Ultimo Máximo Glacial
	2.2.5.1. Secuencia de los cambios climáticos globales que se desencadenan durante la última
	2.2.5.2. Descripción de los cambios climáticos en América del Sur desde el Ultimo Máximo Glacial hasta el Holoceno.
	2.3. Justificación del Estudio
	2.4. Objetivos
	2.4.1. Objetivo general
	2.4.2. Objetivos específicos
	2.5. Hipótesis

	3. METODOLOGIA
	3.1. Diseño del estudio
	3.1.1. Población de estudio
	3.1.2. Muestra
	3.2. Operacionalización de las variables
	3.2.1. Variables respuesta
	3.2.2. Variables explicativas
	3.3.  Procedimientos y técnicas
	3.3.1. Descripción del testigo marino
	3.3.2. Modelo de edad
	3.3.3. Densidad aparente seca
	3.3.4. Tasa de Acumulación de Masa
	3.3.5. Análisis granulométrico
	3.3.6. Análisis geoquímicos
	3.3.7. Contenido y flujo de materia orgánica, carbonato de calcio, sílice biogénica y fracción terrígena.
	3.4.  Plan de análisis

	4. RESULTADOS
	4.1.  Descripción del testigo
	4.2.  Densidad Aparente Seca
	4.3. Tasa de Sedimentación y Acumulación de Masas
	4.4.  Contenido y flujo de materia orgánica
	4.5. Contenido y flujo de carbonato de calcio
	4.6. Contenido y flujo de sílice biogénica
	4.7.  Contenido y flujo de fracción terrígena
	4.8.  Análisis granulométrico
	4.8.1. Variabilidad de la amplitud y el flujo de las modas granulométricas.
	4.8.1.1.  Moda 1 (2.9 ± 0.4 μm)
	4.8.1.2.  Moda 2 (14.8 ± 1.6 μm)
	4.8.1.3.  Moda 3 (50.2 ± 5.5 μm)
	4.8.1.4.  Moda 4 (73.5 ± 3.1 μm)
	4.8.1.5.  Moda 5 (97.8 ± 7.8 μm)
	4.9.  Textura del sedimento
	4.10. Registro de δ15N
	4.11. Carbono Orgánico Total (COT)
	4.12. Razón C/N
	4.13. Origen de materia orgánica

	5. DISCUSION
	5.1.  Fuentes y transporte de material terrígeno sobre el margen peruano
	5.2.  Efectos del aumento del nivel del mar y erosión sobre la sedimentación en el margen central del Perú
	5.3.  Reconstrucción de los aportes fluviales sobre el margen central del Perú
	5.4. Reconstrucción de producción exportada
	5.5.  Reconstrucción de la desnitrificación en la columna de agua
	5.6.  Reconstrucción de aportes eólicos e intensidad de vientos y relación con productividad exportada

	6. CONCLUSIONES
	7. RECOMENDACIONES
	8. REFERENCIAS BIBLIOGRAFICAS
	ANEXOS

