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VARIABILIDAD CLIMÁTICA EN LA COSTA SEMIARIDA DE CHILE (30°-32°S) DURANTE LOS ÚLTIMOS 

13.000 AÑOS 

 

La costa semiárida de Chile, localizada al sur del desierto hiperárido de Atacama, es una región altamente sensible a 

los cambios climáticos, cuya disponibilidad de agua es limitada y fuertemente dependiente de los sistemas frontales 

conducidos por los Vientos del Oeste durante el invierno y la primavera austral. Estas incursiones se hacen más 

frecuentes e intensas durante las fases cálidas de El Niño Oscilación del Sur (ENSO: El Niño‒Southern Oscillation), 

producto del debilitamiento del Anticiclón Subtropical del Pacífico Suroriental y la mayor frecuencia y/o persistencia 

de anticiclones de bloqueo localizados al suroeste de Sudamérica producto del patrón de teleconexión trópico-

extratrópico Pacífico‒América del Sur (PSA: Pacific South America) asociado a El Niño. 

El objetivo de esta tesis doctoral fue determinar el rol del Anticiclón Subtropical del Pacífico Suroriental y de  ENSO 

y la variabilidad climática tipo ENSO en los cambios hidrológicos experimentados en la costa semiárida de Chile 

(30°-32ºS) durante los últimos 13.000 años, a través del estudio de depósitos sedimentarios costeros, continentales y 

marinos, asociados a la escorrentía generada a partir de la ocurrencia de lluvias torrenciales. Estos depósitos 

conforman un registro paleohidrológico que refleja las variaciones del clima de la región durante el Pleistoceno 

terminal y el Holoceno. La determinación de las principales anomalías de la circulación atmosférica que 

condicionaron la ocurrencia de flujos detríticos en el pasado fue evaluado a partir del análisis meteorológico de 

eventos aluviales históricos ocurridos durante la segunda mitad del siglo XX y su relación con las fases de ENSO en 

la escala interanual y tipo ENSO en escalas temporales mayores. 

El registro paleohidrológico permitió interpretar variaciones a escala milenial para el período comprendido entre el 

Pleistoceno terminal-Holoceno, basado en depósitos continentales de Los Vilos (31°50’S), y variaciones a escala 

centenal y multidecadal durante los siglos XIX y XX, basado en sedimentos marinos de las bahías de Tongoy y 

Guanaqueros (30°S).  

Durante el Pleistoceno terminal y el Holoceno temprano (13.000-8.600 cal años AP) la costa semiárida de Chile 

estuvo sujeta a una intensa influencia del Anticiclón Subtropical del Pacífico Sur, determinando una aridez extrema, 

regional, mayor que en la actualidad, vientos intensificados y ausencia de lluvias torrenciales. Sin embargo, la 

influencia del anticiclón sumado a la baja temperatura de la corriente de Humboldt durante este período, habría 

favorecido la mayor frecuencia e intensidad de la neblina costera, sustentando una humedad incrementada 

localmente en contextos geomorfológicos específicos, tal como ocurre hoy en día bajo condiciones tipo La Niña. 

Durante el Holoceno medio (ca. 8.600-5.700 años cal AP) la influencia del Anticiclón Subtropical del Pacífico Sur 

en la costa semiárida de Chile habría disminuido en relación al Holoceno temprano, aún sustentando condiciones de 

aridez en la región. Sin embargo, escasas lluvias intensas y esporádicas generaron flujos aluviales probablemente 

asociadas al desarrollo del patrón PSA bajo condiciones neutras de ENSO.  

A escala del Holoceno tardío, a comienzos del siglo XIX hubo un aumento secular de las lluvias torrenciales 

sobrepuesto a una tendencia general de aridificación, caracterizando el clima moderno hasta la actualidad. A partir de 

1820 EC, lluvias intensas se desarrollaron más frecuentemente bajo condiciones El Niño a escala interanual, 

asociadas a un patrón de teleconexión PSA más frecuente y/o persistente, modulado por una mayor influencia de la 

variabilidad multi-decadal tipo ENSO. 

Se concluye que la intensidad del Anticiclón Subtropical del Pacífico Suroriental sobre la costa semiárida de Chile es 

el factor más importante para explicar la tendencia de desertificación de esta región, que continuará durante el 

presente siglo, determinando la mayor o menor ocurrencia de lluvias estacionales. Además, factores tales como la 

temperatura del océano costero y las condiciones ENSO y tipo ENSO han jugado un rol importante, condicionando 

la frecuencia e intensidad de la neblina costera y la ocurrencia de lluvias torrenciales en la región. 
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CAPÍTULO I 

 

 

INTRODUCCIÓN 

 

 

1.1 Introducción general 

 

 

La costa semiárida de Chile (30°-32°S), localizada inmediatamente al sur del desierto costero 

hiperárido de Atacama, es una región cuya disponibilidad de agua es limitada y fuertemente 

dependiente de los sistemas frontales conducidos por los Vientos del Oeste durante el invierno y 

la primavera austral (Fuenzalida 1982; Garreaud y Aceituno, 2007). Estas incursiones se hacen 

más frecuentes e intensas durante las fases cálidas de El Niño Oscilación del Sur (ENSO: El 

Niño‒Southern Oscillation), producto del debilitamiento del Anticiclón Subtropical del Pacífico 

Suroriental y la mayor frecuencia y/o persistencia de anticiclones de bloqueo localizados al 

suroeste de Sudamérica producto del patrón de teleconexión trópico-extratrópico 

Pacífico‒América del Sur (PSA: Pacific South America) asociado a El Niño (Rutllant y 

Fuenzalida, 1991; Mo y Higgins, 1998; Curtis y Adler, 2003; Ortega et al., 2012). 

 

 

Diversos registros paleoclimáticos han señalado que las condiciones océano-climáticas en la 

cuenca del Pacífico han variado a escala milenial, secular, multi e inter-decadal (Zhang et al., 

1997; Garreaud y Battisti, 1999; Mayewski et al., 2004; Johanson et al., 2009; Cobb et al., 2013) 

mientras que modelos de simulación climática han proyectado que éstas seguirán cambiando (e.g 

Power et al., 2013), afectando la hidrología del borde occidental de Sudamérica.  

 

 

El Anticiclón Subtropical del Pacífico Suroriental juega un papel fundamental en el clima de la 

costa occidental de Sudamérica. En particular, el comportamiento océano-climático de la costa 

subtropical de Chile está fuertemente determinado por su actividad (Rutllant et al., 2004; Vargas 

et al., 2007), y específicamente la costa semiárida de Chile, localizada en el límite oriental de su 

influencia, es un lugar clave para determinar cuál ha sido su rol en las variaciones hidrológicas 

que han afectado esta región. 

 

 

El conocimiento de las condiciones océano-climáticas en la costa del Norte Grande de Chile 

durante el Holoceno ha aumentado considerablemente a escala milenial, centenal, multi-decadal e 

interdecadal mediante el estudio de depósitos aluviales a lo largo de la costa y de sedimentos 

marinos laminados de alta resolución en Mejillones (23°S; Ortlieb et al., 2000; Vargas et al., 

2000; Vargas et al., 2004; Vargas et al., 2006; Vargas et al., 2007; Caniupán, 2007; Valdés et al., 

2008; Villaseñor, 2008; Flores-Aqueveque, 2010; Ortlieb et al., 2011). 

 

 

Más al sur, las condiciones océano-climáticas en la costa semiárida de Chile durante el Holoceno 

solo han sido abordadas a escala milenial basadas en el estudio geomorfológico y pedológico 

(Veit, 1996), en el análisis de polen (Villagrán y Valera, 1990; Villagrán y Maldonado, 2006; 

Maldonado et al., 2010), y en el estudio sedimentológico y de foraminíferos de testigos marinos 
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extraídos a 2000 y 3000 metros de profundidad desde el talud continental (27°30’S; Lamy et al., 

1998; 32°45’S; Marchant et al., 1999; Kim et al., 2002; 30° 12’S; Kaiser et al., 2008). 

 

 

En vista de lo anterior, la presente tesis doctoral abordó el estudio de las condiciones océano-

climáticas de la costa semiárida de Chile durante el Holoceno a través del análisis de eventos de 

lluvias torrenciales y su impacto en la sedimentología terrestre como marina, con la finalidad de 

obtener una interpretación climática integral a escala milenial y, un registro de alta resolución de 

las variaciones paleohidrológicas ocurridas durante el Holoceno tardío hasta ahora inexistente.  

 

 

Metodológicamente, el análisis de los mecanismos meteorológicos y de las condiciones océano-

climáticas asociadas a ENSO bajo las cuales se desarrollaron lluvias torrenciales históricas y 

flujos de detrito y barro en la región, permitió realizar una interpretación paleoclimática más 

robusta a partir de los indicadores sedimentológicos. Además, en atención a los limitados 

recursos hídricos de la región y al cambio climático asociado al calentamiento global, el análisis 

paleohidrológico de los últimos siglos fue entrecruzado con modelos de simulación climática 

para realizar una proyección e interpretar el comportamiento de las precipitaciones en la costa 

semiárida de Chile hacia el final del siglo XXI. 

 

 

Específicamente, la variabilidad paleohidrológica de la costa semiárida de Chile fue reconstruida 

a partir de dos registros sedimentológicos. El primer registro se localiza en las cercanías de Los 

Vilos (31°50’S) y está basado en la geomorfología y estudio de depósitos sedimentarios 

continentales, tales como depósitos aluviales, eólicos y de turba, que abordan cambios climáticos 

a escala milenial ocurridos durante el Pleistoceno terminal y el Holoceno (capítulo 3).  

 

 

El análisis de los mecanismos meteorológicos asociados a los eventos históricos de lluvias 

intensas que generaron flujos aluviales en la costa semiárida de Chile, junto a la información 

complementaria de registros de eventos de lluvias en el sur de Perú (18°S) y norte de Chile 

(23°S), del nivel de las aguas del lago Aculeo asociado también a la ocurrencia de lluvias en 

Chile central (33°S) y de temperatura superficial del océano a los 41°, 33° y 30°S en la costa de 

Chile (Lamy et al., 2002, 2004, 2007; Kim et al., 2002; Kaiser et al., 2005; Ortlieb et al., 2011), 

permitió obtener una visión latitudinal de los distintos escenarios océano-climáticos a lo largo de 

la costa subtropical de Chile e interpretar su relación con variaciones en el Anticiclón Subtropical 

del Pacífico Suroriental y en las condiciones tipo ENSO.  

 

 

El segundo registro se localiza en las bahías de Tongoy y Guanaqueros y está basado en tres 

testigos de sedimento de fondo marino que evidencian variaciones a escala centenal y multi-

decadal del comportamiento de las precipitaciones en la costa semiárida de Chile durante los 

últimos 200 años (capítulo 4).  

 

 

La diversa información entregada por los testigos permitió la identificación de períodos de mayor 

escorrentía, variaciones en la meteorización en la cuenca de drenaje y en el aporte de materia 

orgánica hacia la bahía. El conjunto de todas estas variaciones junto con el análisis de los eventos 
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aluviales históricos de la región y su relación con la Oscilación Decadal del Pacífico (PDO: 

Pacific Decadal Oscillation), permitió interpretar cambios en la influencia del Anticiclón 

Subtropical del Pacífico Suroriental y, en la intensidad de eventos de El Niño a escala interanual 

asociada a cambios en la variabilidad de las condiciones tipo ENSO sobre la costa semiárida de 

Chile.  

 

 

La evaluación climática para los próximos 80 años proyectó una tendencia de las precipitaciones 

anuales y de su variabilidad. Esto permitió sugerir cual será el comportamiento del Anticiclón 

Subtropical del Pacífico Suroriental y de la variabilidad de ENSO hacia el final del siglo XXI, en 

cuanto a su impacto en la evolución de las precipitaciones esperadas sobre la región. 

 

 

Esta investigación doctoral fue apoyada y financiada por diferentes becas e instituciones: 

 

-Beca Doctoral CONICYT #21070102 (Cristina Ortega) 

-Beca de Apoyo a la Realización de Tesis Doctoral CONICYT #24090198 (Cristina Ortega) 

-Beca de Movilidad Doctoral 2012 ‒ Instituto Francés de Chile / Universidad de Chile (Cristina 

Ortega) 

-Beca Doctoral Núcleo Milenio PaleoClima NC120066 (Cristina Ortega) 

-Proyecto FONDECYT #11060484 (Dr. Gabriel Vargas) 

-Proyecto FONDECYT #3111055, NC120066, FONDAP-CONICYT n.15110009 (Dra. Maisa 

Rojas) 

-Departamento de Geología de la Universidad de Chile 

-Departamento de Geofísica de la Universidad de Chile 

-Departamento de Oceanografía de la Universidad de Concepción 

-Centro de Investigación Oceanográfica en el Pacífico Suroriental (FONDAP-COPAS) 

-Centro de Estudios Avanzados en Zonas Áridas (CEAZA) 

-Institut de Recherche pour le Développement (IRD) / Laboratoire d’oceanographie et du climat : 

Experimentation et approaches numeriques (LOCEAN), France Nord (Bondy). 

 

 

Como resultado de esta tesis doctoral se han escrito cuatro artículos científicos: Ortega et al., 

(2012), Ortega et al., (2013), Ortega et al., (submitted) y Cartajena et al., (2013). Los tres 

primeros forman parte sustancial de esta tesis y el último se adjunta en los anexos. Además parte 

de los resultados fueron expuestos en congresos nacionales, tales como el XII Congreso 

Geológico Chileno (2009), Primer y Segundo Congreso de Oceanografía Física, Meteorología y 

Clima del Pacífico Sur Oriental (2009; 2011), y congresos internacionales tales como 

International Geological Congress on the Southern Hemisphere GEOSUR (2007) y Ocean 

Sciences Meeting OMS 2014. 
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1.2 Hipótesis y Objetivos 

 

 

 

    1.2.1 Hipótesis de trabajo 

 

 

Variaciones hidrológicas en la costa semiárida de Chile han sido fuertemente condicionadas por 

la influencia del Anticiclón Subtropical del Pacífico Sur y El Niño Oscilación del Sur (ENSO: El 

Niño‒Southern Oscillation) durante el Holoceno. Dichos cambios hidrológicos pueden ser 

determinados a través del estudio de registros sedimentarios costeros, continentales y marinos, 

asociados a la escorrentía por lluvias torrenciales en la costa semiárida de Chile. A partir del 

análisis meteorológico de eventos aluviales históricos de la región, es posible determinar las 

principales anomalías de la circulación atmosférica que han condicionado su ocurrencia en el 

pasado, así como su relación con las fases de ENSO en la escala interanual y tipo ENSO en 

escalas temporales mayores. 

 

 

 

     1.2.2 Objetivos 

 

 

Objetivo General 

 

 

Determinar el rol del Anticiclón del Pacífico Suroriental y de los ciclos ENSO y tipo ENSO en 

los cambios hidrológicos experimentados en la costa semiárida de Chile (30°-32ºS) durante los 

últimos 13.000 años. 

 

 

Objetivos Específicos 

 

 

     1. Determinar las anomalías en la circulación atmosférica y los mecanismos meteorológicos 

asociados a la ocurrencia de lluvias torrenciales contemporáneas en la costa semiárida de Chile y 

su relación con las fases de los ciclos ENSO y tipo ENSO. 

 

 

     2. Obtener un registro paleoclimático de la costa semiárida de Chile que abarque el 

Pleistoceno terminal-Holoceno, mediante indicadores hidrológicos basados en señales 

sedimentarias continentales y marinas. 

 

 

     3. Determinar la relación de los cambios hidrológicos ocurridos en la costa semiárida de Chile 

con cambios océano-climáticos regionales asociados con posibles variaciones en la intensidad y/o 

posición del Anticiclón del Pacífico Suroriental y/o con modos de variabilidad ENSO y tipo 

ENSO. 

 



5 

 

1.3 Contexto geológico general de la costa semiárida de Chile  

 

 

La costa semiárida de Chile se extiende al sur del desierto de Atacama, a lo largo de la región de 

Coquimbo y la zona sur de la región de Atacama (Fig. 1.1). Desde el punto de vista geológico, 

está localizada en un segmento morfotectónico de la Cordillera de Los Andes entre los 27.5° y 

33°S. Para este segmento tectónico se ha descrito un bajo ángulo de subducción entre las placas 

de Nazca y Sudamericana (10°; Cahill and Isacks, 1992), asociado a un fuerte acoplamiento 

interplaca, una corteza continental muy comprimida y volcanismo cuaternario ausente (Pardo et 

al., 2002), cuyo origen estaría relacionado con la subducción asísmica de la dorsal de Juan 

Fernández (Yañez et al., 2002; Le Roux et al., 2005a; Le Roux et al., 2005b). Sin embargo, sobre 

la base de datos geotérmicos y resultados reológicos que describen la partición entre los 

regímenes frágil y dúctil de la corteza se ha sugerido que la Zona de Wadati-Benioff no sería 

plana en esta región (Muñoz et al., 2005). 

  

 
Figura 1.1 Contexto geotectónico de la costa semiárida de Chile 

 

A diferencia de la zona norte y central de Chile, esta región se caracteriza por no poseer 

Depresión Intermedia, por lo que la transición entre la Cordillera de la Costa y la Cordillera 

Principal está marcada por un drástico aumento de la elevación topográfica. Al oeste, la 

Cordillera de la Costa limita con una franja estrecha denominada Planicie Costera, la cual está 

compuesta por una serie de plataformas marinas, mientras que hacia el este, en el área conocida 

como Cordillera Media, la topografía se vuelve más alta alcanzando ~3.200 m de altura (Paskoff, 

1970; Ota et al., 1995) (Fig. 1.2).  
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Figura 1.2. Contexto geomorfológico general de la zona de estudio. Rasgos morfotectónicos principales y 

topografía de la región de Coquimbo. 

 

La Cordillera de la Costa está constituida en su parte occidental por basamento paleozoico 

sedimentario y metamórfico, mientras que en su parte oriental afloran rocas volcano-

sedimentarias mesozoicas. Estas dos unidades están intruídas por una faja plutónica mesozoica 

orientada norte-sur, cuyas edades aumentan hacia el este (Fig. 1.3; Rivano y Sepúlveda, 1991; 

SERNAGEOMÍN, 2003; Emparán and Pineda, 2006; Rodríguez et al., 2013).  

 

 

Dentro de los valles principales y bordeando la costa se expone una cubierta sedimentaria 

cenozoica (Fig. 1.4). En los valles esta cubierta es de origen continental y conforma terrazas 

fluviales de depositación de edad mio-pliocena modificadas por pedimentación cuaternaria 

(Rodríguez et al., 2013); mientras que bordeando la costa, los depósitos son de origen marino y 

constituyen terrazas de abrasión marina pleistocenas (Paskoff, 1970; Ota et al., 1995; Benado, 

2000; Saillard et al., 2009; Saillard et al, 2012). 

 

 

Específicamente, los depósitos cenozoicos corresponden a gravas fluviales no-consolidadas y a 

brechas aluviales de la Formación Confluencia (Paskoff, 1970; Rivano y Sepúlveda, 1991; Fig. 

1.3). Esta formación cambia lateralmente hacia el oeste a la Formación Coquimbo, la cual está 

constituida por sedimentos marinos y/o transicionales poco consolidados y aterrazados, 
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principalmente lutitas, areniscas, coquinas y caliza (Moscoso et al., 1982; Emparán and Pineda, 

2006; Le Roux et al., 2006).  

 

 

Dataciones 
87

Sr/
86

Sr de conchillas indican que la Formación Coquimbo fue depositada durante 

una serie de transgresiones y regresiones relacionadas a movimientos tectónicos locales y 

regionales junto con variaciones eustáticas del nivel del mar, durante una extenso período de 

tiempo entre ~11 and 1,2 Ma en el área de Tongoy (Le Roux et al., 2006).  

 

 

Si bien la Formación Confluencia no posee datos geocronológicos, basados en su inter-digitación 

con la Formación Coquimbo su edad se ha asumido como mio-pleistocena (Emparán and Pineda, 

2006). 

 

 

Las principales estructuras geológicas presentes en la costa semiárida corresponden, de norte a 

sur, a las fallas El Romeral, Puerto Aldea, Quebrada del Teniente, y Silla del Gobernador, las 

cuales en general están orientadas NNO-SSE a NNE-SSO (Figura 1.3; Rodríguez et al., 2013), y 

conformarían la extensión sur del Sistema de Fallas de Atacama (Arabasz, 1971) denominado 

Segmento El Romeral‒La Silla del Gobernador (Charrier et al., 2007).  

 

 

En el área de Tongoy‒Altos de Talinay, la falla Puerto Aldea habría controlado mediante 

movimientos normales e inversos la depositación de la Formación Coquimbo (Fig. 1.5; Le Roux 

et al., 2006), lo cual sería concordante con las reactivaciones normales e inversas del Sistema de 

Fallas de Atacama en el Norte Grande de Chile desde el Cenozoico tardío (Delouis et al., 1998; 

Riquelme et al., 2003; Allmendinger and González, 2010).  
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Figura 1.3. Marco geológico general de la zona de estudio. CP=Planicie Costera, MC=Cordillera Media, 

PAF=Falla Puerta Aldea, ERF=Falla El Romeral, QDT=Falla Quebrada Del Teniente, SDG=Falla Silla 

Del Gobernador (Rodríguez et al., 2013) 
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Figura 1.4. Distribución de los sedimentos cenozoicos, los cuales conforman las terrazas marinas de la 

planicie costera (T0, TI, TII, TIII y TIV), y las superficies planas continentales formadas por sedimentos 

fluviales y pedimento. (Rodríguez et al., 2013) 
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Fig. 1.5. Mapa geológico del área de Tongoy y columna estratigráfica tipo de la Formación Coquimbo 

(TQc, en color amarillo). Punto rojo indica la ubicación de la columna estratigráfica tipo Pachingo 3 de la 

Formación Coquimbo. Línea negra gruesa: Falla Puerto Aldea (Le Roux et al., 2006). 
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1.4 Geomorfología cuaternaria de la costa semiárida de Chile.     
 

 

Las plataformas de la costa semiárida han sido estudiadas exhaustivamente en el área de Altos de 

Talinay, el cual se caracteriza por una secuencia de cinco plataformas costeras (Paskoff, 1970; 

Ota et al., 1995; Benado 2000; Saillard, 2008; Saillard et al., 2009, Saillard et al., 2012). Las 

plataformas costeras en Altos Talinay han sido denominadas TI, TII, TIII, TIV y TV (Fig. 1.4) cuyas 

elevaciones corresponden a 425 ± 15, 170 ± 20, 55 ± 5, 25 ± 3 y 6 ± 1 m s.n.m., respectivamente 

(Saillard et al. 2009).  

 

 

Basada en edades de exposición de superficie de 
10

Be, Saillard et al. (2009) asignó estas terrazas 

al  estadio isotópico marino (MIS) 17, al sub-estadio isotópico (MISS) 9c, MISS7e, MISS5e y 

MIS1, respectivamente. Según Ota et al. (1995), la falla de Puerto Aldea solo habría afectado las 

terrazas más altas, TI y TII, más tarde Saillard et al. (2009) indicaron que estas terrazas evidencian 

desplazamientos normales tanto de la falla Puerta Aldea como de Quebrada del Teniente.  

 

 
 
Figura 1.6. Terrazas marinas y paleocostas en el área de Tongoy. A) Mapa geomorfológico de la Bahía de 

Tongoy; Líneas: Azul, terraza marina T1; Amarilla, terraza marina T2; Morada, terraza marina T3; Blanca 

segmentada, paleocostas. B) Disposición del mapa geomorfológico A) en la Bahía de Tongoy. C) Perfil 

topográfico GPS transversal de la bahía de Tongoy, mostrando las terrazas marinas T1, T2 y T3, 

paleocostas (flechas blancas) y fechas U-Th en conchillas (Saillard et al., 2012). 

 

 

En la bahía de Tongoy están preservados tres niveles de terrazas marinas denominadas T3, T2 y 

T1, cuyas alturas corresponden a 9 ± 1, 14 ± 1 y a 195 ± 5 m s.n.m., respectivamente (Paskoff, 

1970 y 1999; Benado, 2000; Saillard, 2008, Saillard et al., 2012; Fig. 1.6). Estas terrazas estarían 

lateralmente conectadas con las terrazas marinas de Altos de Talinay, T3 y T2 estarían asociadas a 
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TV y TIV, respectivamente, mientras que T1 estaría conectada de manera menos clara con la terraza 

TII (Saillard 2008; Saillard et al., 2009). Saillard et al. (2012) obtuvieron edades U‒Th sobre 

conchillas marinas de 94,5 ± 1,5 ka en T2 y de 411 ± 170 y 361 ± 77 ka en T1, concluyendo que la 

bahía de Tongoy y Altos de Talinay se habría convertido en un bloque rígido al menos desde el 

Pleistoceno medio, en algún momento entre 230‒320 ka, por lo que la Falla Puerta Aldea no 

habría tenido actividad detectable desde entonces (Fig. 1.7).  

 

 

Cabe destacar que en la terraza T1 en el área de Tongoy se han preservado sucesivas paleocostas 

que habrían resistido la erosión gracias a la temprana cementación del depósito fosilífero 

calcáreo, llamado calcreta (Thomas, 1958; Pfeiffer et al., 2011). 

 
 

Figura 1.7. Diagrama representativo de la evolución de la bahía Tongoy y Altos de Talinay. A) 

Paleogeografía de la bahía de Tongoy en el Pleistoceno Medio; B) Geografía actual de la bahía de Tongoy 

(Saillard et al., 2012). 

 

 

Más al sur, en el área de Los Vilos, se han reconocido tres niveles de terrazas de abrasión marina 

labradas sobre roca y cubiertas con depósitos eólicos extensos (Varela, 1981; Prieto, 1996; 
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Ortega, 2006; Ortega et al., 2012). Éstas se han definido en el área de Punta Penitente y Ñagué 

como T1, T2 y T3 cuyas elevaciones corresponden a 37 ± 12, 70 ± 10 y 140 ± 40 m s.n.m. (Fig. 

1.8; Ortega et al., 2012). 

 

 

Al sur del estero Conchalí, se encuentran terrazas de inundación fluvial a 50 ‒ 70 y a 80 ‒ 175 m 

s.n.m. con suave pendiente hacia el oeste, constituidas por una secuencia de depósitos de limos, 

arenas y conglomerados, lenticulares y subhorizontales, asociados a la evolución del Estero 

Conchalí (Prieto, 1996).  

 

 

Inmediatamente al sur de Los Vilos, en el área de Quereo, Varela (1981) describió terrazas 

marinas a elevaciones de 6 ± 1, 32 ± 12 y 130 ± 10 m s.n.m. las que correlacionó 

altimétricamente con las terrazas definidas por Paskoff (1970) en Coquimbo. 

 

 

Si bien todas las superficies se encuentran cubiertas por depósitos eólicos, el sector de Agua 

Amarilla, entre Punta Penitente y Estero Conchalí, se caracteriza por constituir un bajo en la 

topografía donde sistemas dunarios alcanzan significativos espesores. Se ha sugerido que en 

Quebrada Mal Paso y en el borde sur del Estero Conchalí existen escarpes de falla asociados a 

lineamientos N65E que habrían controlado la topografía de este sector (Prieto y Jackson, 1998, 

Ortega et al., 2012).  

 

 
 

 

Figura 1.8. Mapa geomorfológico del área de Los Vilos (Modificado de Ortega et al., 2012) 
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Respecto de los sistemas dunarios presentes en el área de Los Vilos, Rivano y Sepúlveda (1991) 

definieron dos unidades informales denominadas Sedimentos Eólicos Antiguos PQd y 

Sedimentos Eólicos Qel. El primero corresponde a paleodunas cuyas arenas consolidadas a 

semi‒consolidadas ocupan toda la extensión costera entre Agua Amarilla y Caleta Chigualoco, 

conformando una superficie suave y ondulada en toda la zona. Ortega et al. (2012) describieron 

estos  depósitos como una paleoduna poligenética que en el sector de Agua Amarilla alcanza un 

espesor de al menos 30 metros, y cuya estratificación muestra una dirección preferencial del 

viento desde el suroeste. Además, dentro de la paleoduna reconocieron dos capas extensas y 

cementadas de ~15 cm de espesor, las cuales representarían dos estadios de meteorización y 

formación de suelo, y por lo tanto, al menos tres diferentes períodos de depositación dunaria.  

 

 

Los sedimentos eólicos más nuevos (Qel según Rivano y Sepúlveda, 1991) constituyen grandes 

acumulaciones de arena no consolidada al norte y sur de Los Vilos, que en planta tienen forma 

elongada, perpendicular a la línea de costa e indican en general una dirección de aporte por el 

viento de SSO. En esta última unidad, mediante el estudio geomorfológico y utilizando edades de 

sitios arqueológicos ubicados entre las dunas, se han reconocido cuatro sistemas dunarios, D1, 

D2, D3 y D4, depositados sucesivamente sobre la paleoduna (Prieto y Jackson, 1998; Ortega, 

2006; Ortega et al., 2012).  

 

 

De acuerdo a una edad obtenida desde una vértebra de Mylodon sp. cubierta por el sistema 

dunario D4 en el sitio arqueólogico El Membrillo (Jackson, 2003), esta unidad se habría 

depositado después de 16.000 cal años A.P. (Ortega, 2006; Ortega et al., 2012). En base a edades 

de conchas marinas y rocas expuestas a fuego en tres niveles arqueológicos en el sitio Ñagué y en 

el sitio Agua Amarilla (Jackson 1993; Roman y Jackson 1998; Jackson, 2002; Jackson and 

Méndez, 2005) los sistemas dunarios D3 y D2 habrían sido depositados durante entre 13.000 ‒ 

9.550 cal años A.P., mientras que D1 se habría desarrollado hace 7.800 cal años A.P., cuando el 

nivel del mar estaba alcanzado su nivel actual de acuerdo a Lambeck et al. (2002) (Ortega, 2006; 

Ortega et al., 2012).  

 

 

Estos cuatro sistemas dunarios constituyen un sistema complejo de dunas transversales, en que el 

volumen de las dunas más jóvenes es menor respecto de las más antiguas, lo cual podría estar 

asociado al aumento del nivel del mar y la consecuente reducción de plataforma costera expuesta 

desde el Último Máximo Glacial (Ortega, 2006; Ortega et al., 2012).  
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1.5 Contexto y variabilidad océano-climática actual de la costa subtropical de Chile  

 

 

El clima de la costa subtropical de Chile (20-38°S) está gobernado por el Anticiclón Subtropical 

del Pacífico Sur, los Vientos del Oeste y la Corriente de Humboldt, en conjunto con las 

características topográficas de la costa. 

 

 

1.5.1 Circulación atmosférica y oceanográfica de gran escala. 

 

El Anticiclón Subtropical del Pacífico Suroriental es un centro de altas presiones originado por la 

subsidencia de aire relativamente seco proveniente de la parte superior de la nubosidad 

convectiva asociada a la Zona de Convergencia Intertropical que diverge en dirección a los polos 

y es parte de la circulación meridional conocida como celda de Hadley (Fig.1.9). Por efecto de la 

rotación de la Tierra, el aire que circula alrededor del núcleo de máxima presión tiene un 

movimiento anti-horario, dirigiendo vientos en dirección hacia el ecuador, encauzados a su vez 

por la orografía a lo largo de la costa subtropical de Chile y Perú (Strub et al., 1998). Al 

anticiclón también contribuye la rama descendente de la circulación de Walker sobre el Pacífico 

ecuatorial oriental, una circulación atmosférica latitudinal que se desarrolla sobre el Pacífico 

ecuatorial caracterizada por un flujo hacia el oeste en superficie (vientos alisios), ascenso en el 

Pacífico ecuatorial occidental, flujo hacia el este en niveles altos de la tropósfera, y descenso 

distribuido en todo la zona ecuatorial al este de la región de ascenso. El proceso de descenso de 

aire relativamente seco que caracteriza al Anticiclón Subtropical del Pacífico Suroriental inhibe 

el desarrollo de nubosidad, que sumado a su influencia permanente en el norte de Chile, es la 

razón principal que explica la extrema aridez al norte de los 27°S. 

 

 
 

Figura 1.9. Circulación atmosférica global (modificado de Murck et al., 1997). 
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Hacia el sur, el Anticiclón Subtropical del Pacífico Suroriental se encuentra con los Vientos del 

Oeste, rasgo atmosférico caracterizado por una fuerte disminución de la presión, con isóbaras que 

se orientan en dirección este-oeste, y donde el viento sopla en promedio desde el oeste, 

favoreciendo el desarrollo de sistemas frontales y conduciéndolos hacia la costa chilena. Durante 

el invierno austral, la influencia promedio del anticiclón llega hasta los 28°S, mientras que 

durante el verano austral su influencia alcanza en promedio los 38°S (Fig. 1.10; Fuenzalida, 

1982).  

 
Figura 1.10 Influencia estacional del Anticiclón Subtropical del Pacífico Suroriental (A). Promedio de los 

vectores de vientos superficiales entre los años 2000 y 2004 (QSCAT) sobre el Océano Pacífico 

Suroriental durante el verano y el invierno austral. Se observa la posición más al norte del núcleo del 

anticiclón, así como la mayor intensidad del chorro de viento costero en la costa semiárida (30°S), durante 

el invierno austral. Área de estudio se indica con un rectángulo rojo (modificado de Flores-Aqueveque et 

al., 2014; Garreaud y Muñoz, 2004). 

 

 

El desplazamiento estacional de estos dos importantes sistemas rige el ciclo anual de lluvias en la 

costa semiárida y central de Chile, las cuales se concentran durante el invierno y son casi 

inexistentes durante el verano (Fuenzalida, 1982). De norte a sur, el promedio de agua caída 

anual es de 27 mm en Caldera (27°S) 110 mm, en La Serena (30°S), 180 mm en Puerto Oscuro 

(31,25°S), 380 mm en Valparaíso (33°S) y 1100 mm en Concepción (37°S)  (Fig. 1.11). 
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Figura 1.11. Contexto océano-climático regional. a) Gráficos de barras (mm/mes) muestran el gradiente y 

la estacionalidad de las precipitaciones a lo largo de la costa semiárida de Chile. Flechas blancas indican 

esquemáticamente la dirección de los vientos. Líneas azules indican el gradiente de temperatura 

superficial del océano frente a la costa subtropical chilena. b) Sistema de corrientes de Humboldt durante 

el invierno y el verano austral. Cuadro café indica sub-área mostrada en cuadro a). Deriva de los Vientos 

del Oeste (WWD: Westerly wind Drift); Corriente de Humboldt (PC: Peru Current); Contracorriente Perú-

Chile (PCCC: Peru-Chile Countercurrent); Corriente subsuperficial de Perú-Chile (PUC: Poleward 

Undercurrent); Corriente costera de Perú (PCC: Peru Coastal Current); Corriente costera de Chile (CCC: 

Chile Coastal Current); Corriente de Cabo de Hornos (CHC: Cape Horn Current) (Strub et al., 1998). 

 

 

Por otro lado, las aguas que circulan hacia el norte frente a la costa subtropical de Chile son parte 

de un sistema oceanográfico de gran escala denominado Sistema de Corriente de Humboldt, un 

gran y extenso sistema de corrientes marinas que se extiende por más  kilómetros mar adentro, 

conducido principalmente por los vientos alisios (Montecino y Lange, 2009). La Corriente de la 

Deriva del Oeste al chocar con el continente divide parte de la circulación del Sistema de 

Corriente de Humboldt hacia el ecuador (Corriente de Perú-Chile o Corriente de Humboldt) y 

otra hacia el polo (Corriente de Cabo de Hornos) (Strub et al., 1998). La Corriente de Humboldt, 

transporta masas agua a profundidades entre 20 y 50 metros, y a su vez se divide en dos ramas: la 

Corriente Costera de Humboldt, la cual está más próxima a la costa y es afectada por efectos 

locales tales como la surgencia costera, y la Corriente de Oceánica de Humboldt, la cual está 

mucho más lejos de la costa y juega un rol menor sobre las corrientes costeras (Strub et al., 

1998). 
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1.5.2 El Niño Oscilación del Sur y la Oscilación Decadal del Pacífico 

 
 

Años más lluviosos en la costa subtropical de Chile, con eventos de lluvia anómalamente intensas 

que muchas veces han generado inundaciones y aluviones, se han asociado con el desarrollo de 

condiciones El Niño (fase cálida de El Niño Oscilación del Sur) durante el invierno y primavera 

austral. El Niño Oscilación del Sur (ENSO: El Niño-Southern Oscillation) es el modo oscilatorio 

del sistema acoplado océano-atmósfera del Océano Pacífico tropical, que causa variabilidad 

climática global a escala interanual (aprox. cada 2 a 7 años).  

 

 

Esta oscilación consiste en un fenómeno de retroalimentación positiva que ocurre en el Pacífico 

Ecuatorial basado en el contraste de temperatura oceánica superficial y presión entre la parte 

occidental y oriental del Pacífico Ecuatorial, a pesar de la igual insolación a la que están 

expuestos (Bjerkness, 1969; Cane, 2005). De esta manera el fenómeno de El Niño/La Niña se 

define como el proceso en que el océano oriental comienza a calentarse/enfriarse debido a la 

disminución/aumento de la surgencia ecuatorial que provoca el hundimiento/alzamiento de la 

termoclina exponiendo aguas más cálidas/frías, todo esto está conducido por los vientos alisios 

que, a su vez, son debilitados/intensificados producto del menor/mayor contraste de la 

temperatura superficial del océano que resulta en menores/mayores presiones sobre el Pacífico 

occidental que en el oriental (Fig. 1.12; Bjerkness, 1969; Cane, 2005).  

 

 

 
 

Figura 1.12. El Niño Oscilación del Sur (ENSO) (Cane, 2005) 
 

 

Durante los últimos años se ha plateado un nuevo tipo de fenómeno del Pacífico Tropical llamado 

El Niño Modoki, Pseudo El Niño, El Niño Central o El Niño Pacífico central, cuyos eventos se 

diferencian del El Niño convencional, o también llamado El Niño Pacífico oriental, anteriormente 

descrito. La diferencia está dada por el aumento de la temperatura oceánica superficial en el 

Pacífico central, el cual estaría limitado por el enfriamiento anómalo al este y al oeste, asociada a 

distintos patrones de convección atmosférica (ver Fig. 1.13; e.g. Ashok yYamagata, 2009; Yu y 

Giese, 2013). Eventos El Niño Modoki se han observado desde fines de los años 70 (Ashok et al., 

2007) y se ha propuesto que el aumento de la frecuencia de condiciones Modoki están 

relacionadas con el calentamiento global, y que estos eventos en el Pacífico central ocurrirán más 

frecuentemente si el calentamiento global aumenta (Yeh et al., 2009).  

 



19 

 

 
 

Figura 1.13. Condiciones anómalas en el Pacífico Tropical, El Niño y La Niña convencional versus El 

Niño y La Niña Modoki. a) Eventos El Niño se producen cuando los vientos alisios se debilitan; algunas 

veces, en el oeste, los Vientos del Oeste prevalecen. Esta condición se caracteriza por temperaturas 

oceánicas superficiales anómalamente cálidas en el este del océano, y es asociado con alteraciones en la 

termoclina y en la circulación atmosférica que hace que el este más húmedo y al oeste más seco. b) El 

evento El Niño Modoki es una condición anómala diferente. Las aguas más cálidas ocurren en el Pacífico 

central, y son confinadas por aguas más frías al este y al oeste, y estarían asociadas a distintos patrones de 

convección atmosférica. c) y d) muestran la fase opuesta de El Niño y El niño Modoki, respectivamente. 

(Ashok y Yamagata, 2009). 

 

 

Para una mayor comprensión de cómo se desarrollan los eventos El Niño/La Niña a lo largo del 

Océano Pacífico Ecuatorial, se han definido cuatro regiones de impacto. Éstas corresponden a la 

región Niño 4, El Niño 3, Niño 3.4 y Niño 1+2 (Fig. 1.14). Las dos primeras regiones se localizan 

en Pacífico Ecuatorial y se caracterizan por presentar las máximas anomalías de temperatura 

superficial del mar. La región Niño 3.4 corresponde a una subregión comprendida entre las 

regiones Niño 4 y 3 (5°S-5°N y 120°-170°W), y es una región donde existe una buena 

correlación entre la temperatura superficial del mar y el índice de Oscilación del Sur (SOI). La 

región Niño 1+2 se encuentra en el Pacífico Oriental, incluyendo el área de las Islas Galápagos y 

las costas de Ecuador y Perú. 
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Figura. 1.14. Regiones Niño 4, Niño 3, Niño 3.4 y Niño 1+2. (Fuente: 

http://www.ncdc.noaa.gov/teleconnections/enso/indicators/sst.php) 

 

 

Los índices utilizados para definir condiciones El Niño, La Niña y Normales corresponden al 

Índice de Oscilación del Sur (SOI) y el Índice Océano El Niño (ONI). 

 

 

El Índice de Oscilación del Sur (SOI) es un índice estandarizado basado en las diferencias de 

presión a nivel del mar entre Tahiti, en la Polinesia Francesa y Darwin en Australia. SOI es una 

medida de fluctuaciones de gran escala de la presión del aire que ocurre durante episodios El 

Niño y La Niña entre el Océano Pacífico tropical occidental y oriental. En general, la serie de 

tiempo de SOI suavizada se correlaciona bastante bien con los cambios de la temperatura 

oceánica a través del Pacífico tropical oriental. La fase negativa (positiva) de SOI representa una 

presión del aire menor (mayor) a la normal en Tahiti y mayor (menor) a la normal en Darwin. 

Períodos prolongados de valores negativos (positivos) de SOI coinciden con condiciones 

anormalmente cálidas (frías) en el Pacífico tropical oriental asociadas a condiciones El Niño (La 

Niña). 

 

 

Por otro lado, el Índice Océano El Niño (ONI) es un índice basado en la anomalía de temperatura 

superficial (SST) del mar en la región Niño 3.4. Fases cálidas y frías de ENSO son definidas con 

un mínimo de 5 meses consecutivos con valores anómalos de SST sobre un umbral de ±0.5°C 

basados en la media móvil de tres meses de datos ERSST v3b (Extended Reconstructed Sea 

Surface Temperature) del NOAA (National Oceanic and Atmospheric Administration) sobre un 

período base comprendido entre los años 1971 y 2000.  

 

 

En la costa subtropical del Chile, el fenómeno de El Niño genera el debilitamiento del Anticiclón 

Subtropical de Pacífico Suroriental y, en respuesta a un patrón de teleconexión trópico-
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extratrópico PSA originado en la convección anómala sobre el Pacífico ecuatorial central, 

también se produce la persistencia o alta frecuencia de anticiclones de bloqueo al oeste de la 

Península Antártica (Fig. 1.15; Rutllant, 2004), conduciendo la trayectoria de las tormentas hacia 

latitudes menores de las habituales y permitiendo la ciclogénesis e incursiones de estos frentes a 

lo largo de la costa central y semiárida de Chile (Rutllant y Fuenzalida, 1991, Montecinos y 

Aceituno, 2003). 

 

 

Los eventos anómalos de lluvias que han ocurrido muy ocasionalmente en el norte de Chile en 

conexión con El Niño se han explicado por la combinación de una debilitada inversión de 

subsidencia (anticiclón más débil) sumado al episódico calentamiento del océano costero, 

generando un estado de inestabilidad atmosférica potencial que permitiría, junto a corrientes en 

chorro hacia el norte de Chile, el alcance de las incursiones frontales originadas en las latitudes 

medias (Vargas et al., 2000; 2006). Este mecanismo produce fuertes tormentas convectivas, como 

ocurrió en Antofagasta en el año1991 (Garreaud y Rutllant, 1996; Vargas et al., 2000). 

 

 

 
Figura 1.15. Teleconexión Trópico‒Extratrópico (Rutllant, 2004) 

 

 

Datos instrumentales globales han ofrecido clara evidencia de que existe, además de ENSO, una 

variabilidad a escala decadal sobre gran parte del Océano Pacífico cuyo impacto sobre el clima es 

similar a ENSO y cuyo patrón de variabilidad se denomina tipo ENSO (Fig. 1.16; e.g. Mantua et 

al., 1997; Zhang et al., 1997; Garreaud y Battisti 1999). Esta variabilidad es llamada Oscilación 

Decadal del Pacífico (PDO: Pacific Decadal Oscillation) cuyo índice PDO está definido como la 
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componente principal de la variabilidad mensual de la temperatura superficial del Océano 

Pacífico Norte, al norte de la latitud 20°N para el período comprendido entre los años 1900 y 

1993 (Mantúa et al., 1997). Se ha mostrado que esta oscilación ha presentado durante el siglo XX 

dos periodicidades generales, una de 15 a 25 años y otra de 50 a 70 años (Minobe, 1997). Los 

datos instrumentales, muestran que durante el siglo XX la PDO evidenció solo dos ciclos 

completos, durante 1890-1924 y 1947-1976 prevaleció la fase fría de la PDO, mientras que 

durante 1925-1946 y desde 1977 hasta fines de los años 90, prevaleció la fase cálida. Se ha 

sugerido que la PDO es la expresión en el Pacífico Norte del patrón global tipo ENSO cuya 

variabilidad estaría definida por el índice de Oscilación Interdecadal del Pacífico (IPO: 

Interdecadal Pacific Oscillation), índice que ha sido definido sobre la reconstrucción estadística 

de datos de temperatura superficial del mar sobre toda la cuenca del Pacífico (Power et al., 1999; 

Folland, 1999). 

 

 

Anomalías de precipitación y temperatura sobre Sudamérica tienen una estructura espacial 

similar a aquellas relacionadas a ENSO, pero con una menor amplitud (Garreaud et al., 2008a). 

Registros en Sudamérica han mostrado que desde mediados de los 70s hubo un aumento en las 

precipitaciones y de la escorrentía en el sureste del continente, en el sur de la Amazonía y en el 

flanco oriental de Los Andes, junto con una disminución de las lluvias en el norte de la 

Amazonía, lo cual es consistente con el cambio de la polaridad de la PDO (de frío a cálido), pero 

que no podría ser exclusivamente explicado por este fenómeno debido a que eventos El Niño 

también se volvieron más frecuentes e intensos durante los años 80s y 90s (Garreaud et al., 

2008a).  

 

 

De igual forma, entre los 30° y 35°S de la costa subtropical de Chile, Quintana y Aceituno (2012) 

también determinaron un fuerte aumento en la precipitación durante los años 70, el cual podría 

ser explicado por el cambio de fase de la PDO sumado al concomitante debilitamiento del 

Anticiclón del Pacífico Subtropical y al aumento de la prevalencia de la fase cálida de ENSO, y 

sugirieron que las condiciones a fines de los 90s se volvieron similares a los años 70. Finalmente, 

es importante indicar que las causas de las condiciones ENSO, tipo ENSO y el vínculo entre ellas 

aún son una interrogante. 

 
 

Figura 1.16. Comparación PDO versus ENSO (Mantua et al., 1997; Mantua and Hare, 2002; 

http://jisao.washington.edu/pdo/graphics.html). 
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1.5.3 Efectos océano-climáticos locales a lo largo de la costa subtropical de Chile 

 

 

Los vientos costeros del sur asociados al giro anticiclónico a lo largo de la costa subtropical de 

Chile, en conjunto con el efecto de Coriolis, moviliza masas de agua hacia el oeste a través del 

transporte de Ekman. Específicamente, el efecto de Coriolis hace que el agua que ha sido puesta 

en movimiento por los vientos sea desviada a la izquierda en el hemisferio sur, sin embargo, 

debido a la fricción, las capas superficiales se mueven en un ángulo de 45º. La columna de agua 

puede pensarse como un conjunto de varios estratos, en que cada estrato por fricción se mueve 

cada vez más lento, produciendo un movimiento en espiral cada vez más hacia la izquierda hasta 

que la fricción es nula (espiral de Ekman; Fig. 1.17). La dirección del movimiento varía para cada 

capa, sin embargo, el flujo promedio es perpendicular y a la izquierda de los vientos costeros del 

sur (Fig. 1.17). 

 

 

 
 

Figura 1.17. Esquema del transporte y espiral de Ekman en la costa subtropical de Chile. 

 

 

Este movimiento del agua provoca la elevación de aguas más frías desde las profundidades y 

ricas en nutrientes desde las Aguas Ecuatoriales Sub-superficiales (Strub et al., 1998), 

favoreciendo la producción primaria y por lo tanto los recursos pesqueros. A lo largo de la costa 

chilena existen varios puntos en que la surgencia es intensa producto de condiciones topográficas 

favorables para el desarrollo máximo de vientos costeros del sur (Rahn et al., 2011). Entre estas 

localidades están Lavapie (36°S), Curaumilla (33°S), Punta Lengua de Vaca (30°S), Punta de 

Choros (28,5°S) y Mejillones (23°S) son lugares donde la surgencia costera es realmente 

significativa (Fig. 1.18; Figueroa y Moffat, 2000).  
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Figura 1.18. Centros de surgencia costera intensa en parte de la costa subtropical de Chile. Promedio de 

vientos a 10 m de altura derivados de QSCAT durante Noviembre y Diciembre entre 1999 y 2008. A) 

promedio para la mañana (AM) b) promedio para la tarde (PM). Se observa la mayor intensidad del  

chorro de viento costero durante la tarde (Ranh et al., 2011). 

 

 

El mecanismo mediante el cual se desarrolla un máximo viento costero, fue estudiado en la bahía 

de Tongoy por Rahn et al. (2011). Durante las mañanas una briza oceánica superficial penetra 

desde la bahía hacia la terraza marina, sin embargo, durante las tardes esta briza es anulada por 

vientos del sur que avanzan por tierra. Esto sería producto de la inversión de la celda convectiva 

local sobre la  bahía, provocada por aire tibio advectado desde la terraza marina, creando una 

capa límite residual sobre la bahía de Tongoy (Fig. 1.19; Rahn et al., 2011). El máximo de viento 

costero entonces sería producto del gradiente de presión generado por la celda convectiva local 

de la tarde sobre la bahía de Tongoy, la cual refuerza los vientos costeros del sur localizados justo 

al norte de Punta Lengua de Vaca (Rahn et al., 2011). 

 



25 

 

 
 

Figura 1.19. Desarrollo de un máximo de viento costero frente a bahía de Tongoy. Ciclo diurno promedio 

de los vientos a 10 metros de altura ilustrado con vectores promedio de viento cada seis horas. Flechas 

rojas indican los promedios de vientos realizados durante CUpEx, mientras que las flechas azules 

corresponden al promedio de vientos durante noviembre y diciembre obtenidos por bases de datos 

distintos. Los contornos topográficos cada 250 metros, y áreas en gris indican alturas mayores a 1000 

metros (Rahn et al., 2011). 

 

 

Otro rasgo climatológico característico de la costa subtropical de Chile, es el desarrollo de 

neblina costera o camanchaca, que en términos generales resulta de la intercepción de nubes 

marinas bajas por elevaciones topográficas.  

 

 

La estabilidad atmosférica generada por el Anticiclón Subtropical del Pacífico Suroriental 

favorece la persistencia de estratocúmulos sobre el océano, especialmente durante la primavera 

austral (Rutllant et al, 1998; Garreaud et al., 2008b). Esta cubierta de nubes forma parte de una 

capa límite marina, fría y húmeda sobre el Pacífico Suroriental, la cual es contenida por una 

fuerte y persistente inversión térmica, originada por el contraste térmico entre la fría superficie 

del océano y el aire tibio (Garreaud et al., 2001).  

 

 

Bordeando la costa, la altura de la base de la inversión térmica aumenta hacia el norte de ~450 m 

en 33°S a 1100 m en 22°S, lo cual es consistente con el aumento de la temperatura superficial del 

océano, y por tanto, lo mismo ocurre con la altura promedio de la base de nubes, la cual presenta 

una espesor casi constante de aproximadamente 200 metros bajo la base de la inversión (Fig. 

1.20). 
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El nivel promedio de condensación por ascenso también se eleva hacia el norte, pero solo 250 m 

en ese mismo intervalo latitudinal, razón por la cual la Capa Marina Límite está muy acoplada al 

sur de 30°S y se vuelve cada vez más desacoplada hacia el norte (Garreaud et al., 2008b).  

 

 
  
Figura 1.20. Variables meteorológicas a lo largo de la costa subtropical de Chile, relacionadas con el 

desarrollo de la Camanchaca. El gráfico superior muestra el porcentaje máximo y mínimo de nubes bajas 

cerca de la costa (LCA); El gráfico inferior muestra la variación latitudinal de: topografía de la costa 

promedio (15 km), nivel de condensación por ascenso (LCL: Lifting Condensation Level; curva 

segmentada negra); Base de la cubierta de nubes (curva segmentada azul); Base de la Inversión Térmica 

(curva segmentada roja). FJBR: Parque Nacional Fray Jorge. (Garreaud et al., 2008b)     

 

 

La variabilidad interanual de la Camanchaca a lo largo de la costa subtropical, basados en el 

estudio de 22 años de registro de observaciones en tierra de la Camanchaca en la Reserva de la 

Biósfera Parque Nacional Fray Jorge (30°S), la determinación la cantidad de nubes bajas 

derivadas de imágenes satelitales sumado a reanálisis atmosférico, Garreaud et al. (2008b) 

determinaron que el ciclo anual promedio de la Camanchaca, cuya frecuencia es mínima durante 

invierno y que rápidamente alcanza su máximo en primavera, sigue muy de cerca el ciclo anual 

de la cubierta de estratocúmulos cerca de la costa y de la estabilidad troposférica baja (Fig. 1.21).  
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Figura 1.21. Ciclo anual promedio de la Camanchaca en el Parque Nacional Fray Jorge (30°S). Las curvas 

de arriba abajo corresponden a: Índice de neblina costera (Fog Index), Cantidad de nubes bajas (Low 

Cloud Amount), Temperatura Potencial (Potential Temperature), Lluvia (Rainfall); LTS: Estabilidad de la 

Tropósfera Baja (Low Troposphere Stability); LCA: Cantidad de nubes bajas (Low Cloud Amount)  

(Garreaud et al., 2008b) 

 

 

También estos autores mostraron que la frecuencia de la neblina costera de primavera, la cantidad 

de nubes marinas cercanas y la estabilidad de la tropósfera baja están bien correlacionadas a 

escala interanual. Además, indicaron que temperaturas superficiales del océano más bajas y 

temperaturas del aire más cálidas de lo normal cerca de lo 30°S refuerzan la inversión térmica 

dando lugar a una cubierta de nubes más persistente y a una mayor frecuencia de neblina costera 

en El Parque Nacional Fray Jorge.  
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Este patrón de anomalías es muy similar a las que ocurren durante la fase fría de ENSO, por lo 

tanto, años La Niña están asociados a una mayor frecuencia de Camanchaca a los 30°S, e 

inversamente, años El Niño a una menor frecuencia de neblina (Fig. 1.22; Garreaud et al., 

2008b).  

 

 
 

Figura 1.22. Variabilidad interanual de la Camanchaca versus ENSO. Las curvas de arriba abajo 

corresponden a: Cantidad de nubes bajas en 30°S,75°W (LCA), Índice de neblina costera en Parque 

Nacional Fray Jorge, Índice de Oscilación del Sur (SOI; círculos negros), Índice -Niño 3.4 (Índice El 

Niño; cuadrados blancos). Datos de LCA obtenidos de International Satellite Cloud Climatology Project. 

(Garreaud et al., 2008) 

 

 

Finalmente, cabe destacar que anomalías positivas de lluvias y de Camanchaca en la costa 

semiárida estarían, por lo tanto, relacionadas de manera inversa a ENSO. 
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1.6 Registros de cambios climáticos holocenos a lo largo de la costa del Pacífico Suroriental 

 

 

Basados en registros oceanográficos y continentales, diversos investigadores han sugerido que la 

costa del Pacífico Sureste ha sufrido significativos cambios climáticos durante el Pleistoceno 

tardío y el Holoceno (Sandweiss et al., 1996; Rodbell et al., 1999; Kim et al., 2002; Moy et al., 

2002; Kaiser et al., 2005; Vargas et al., 2006; Ortlieb et al., 2011).   

 

 

Existe evidencia respecto del comienzo de las manifestaciones de El Niño convencional a lo 

largo de la costa oriental del Pacífico, el cual habría ocurrido hace 5.500-5.300 años, cuando el 

patrón de teleconexión trópico-extratrópico relacionado a ENSO habría comenzado a operar 

(Rodbell et al., 1999; Moy et al., 2002; Vargas et al., 2006; Donders et al., 2008). 

Específicamente, a partir de la mitad del Holoceno en Laguna Pallcacocha, Ecuador (2°46’S, 

79°14’W, 4060 m s.n.m) un testigo de 9,2 m de largo mostró un fuerte aumento de la frecuencia 

de niveles con sedimentos clásticos evidenciando el aumento de lluvias asociadas a El Niño 

(Rodbell, et al., 1999), mientras que en la costa del sur de Perú (Ilo-Tacna, 17°S) y el norte de 

Chile (Punta Guanillo-Antofagasta, 23°S) el comienzo de la influencia del Niño en la zona estaría 

evidenciado por la cronoestratigrafía de depósitos aluviales (Vargas et al., 2000, Vargas et al., 

2006). 

 

 

En la costa semiárida de Chile (31,50’-32°) registros de polen han sugerido períodos de sequía y 

de expansión de tierras pantanosas durante el Holoceno temprano, mientras que durante el 

Holoceno medio sugieren condiciones persistentemente secas (Maldonado y Villagrán, 2006; 

Maldonado et al., 2010). En Chile central, registros sedimentarios y de polen del fondo marino de 

la laguna Aculeo (33°50’S; Jenny et al., 2002), también indicaron condiciones áridas durante el 

Holoceno medio, y más áridas aún durante el Holoceno temprano (9.500-8.500 cal años A.P.). 

 

 

Por otro lado, testigos marinos extraídos fuera de la costa entre 27°- 41ºS también han registrado 

cambios paleoceanográficos importantes durante el Holoceno. Específicamente, han mostrado 

una temperatura superficial del océano (SST) fría durante el Holoceno temprano, luego 

condiciones más tibias de la SST durante el Holoceno medio y una tendencia decreciente de ésta 

durante los últimos 2.000 años (Kim et al., 2002; Lamy et al., 2002, 2004 y 2007; Kaiser et al., 

2005; Ortlieb et al., 2011). Asociaciones de especies de foraminíferos planctónicos indicaron que 

la surgencia costera, relacionada a una gran intensidad del viento costero, y la productividad 

primaria habrían sido intensas hace 13.000 años, luego habrían decrecido durante el Holoceno 

temprano y medio, y hace 3.000 años habrían aumentado nuevamente producto de una mayor 

variabilidad de ENSO (Marchant et al., 1999). 

 

 

Los cambios evidenciados durante el Holoceno han sido explicados por variaciones latitudinales 

de la posición e intensidad de los Vientos del Oeste y del Anticiclón Subtropical del Pacífico 

durante el Pleistoceno tardío-Holoceno (Heusser, 1990; Villagrán and Varela, 1990; Veit, 1996; 

Grosjean et al., 1997; Lamy et al., 1999, 2002; Jenny et al., 2002, 2003; Villa-Martínez et al., 

2003; Maldonado and Villagrán, 2006; Vargas et al., 2006; Maldonado et al., 2010). 
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Específicamente, han sido sugeridas condiciones tipo La Niña durante el Holoceno temprano 

(Vargas et al., 2006) y durante el Holoceno medio (Kaiser et al., 2005; Carré et al., 2011). 

 

Respecto de los últimos siglos, estudios paleoclimáticos basados en la comparación de datos 

históricos entre las regiones de Perú-Ecuador y Chile central, muestran una buena correlación 

entre ellos durante los siglos XIX y XX, y una fuerte relación con el fenómeno El Niño. Sin 

embargo, entre los siglos XVI y XVIII, específicamente antes del año 1817, estos registros 

presentan fuertes discrepancias que no pueden ser asignadas sólo a una carencia de información, 

ya que eventos de fuerte intensidad no muestran tener mejor correlación que eventos menores y, 

en muchos casos, datos en una región apuntan a condiciones de La Niña mientras que en la otra 

se apunta a condiciones de El Niño (Ortlieb et al., 2002). Esto ha sugerido un cambio en el 

comportamiento entre las precipitaciones y el modo de funcionamiento de ENSO (Aceituno y 

Montecinos, 1993), y particularmente el abrupto establecimiento de un patrón de teleconexión 

diferente al actual (Ortlieb et al., 2002).  

 

 

A partir del estudio de flujos líticos y de carbón orgánico, y en el análisis de paleo-SST derivado 

de alquenonas en sedimentos marinos del sur de Perú (12-15°S) y del norte de Chile (23°S), 

Vargas et al. (2007), mostraron que efectivamente hubo un cambio océano-climático durante el 

siglo XIX. Este cambio estuvo caracterizado por un período de transición entre los años 1820 y 

1878, evidenciado por un marcado aumento de la surgencia costera y la productividad primaria 

junto con una disminución de la SST, asociado a la amplificación e intensificación de la 

variabilidad interdecadal tipo ENSO de los vientos del sur a lo largo de la costa árida del norte de 

Chile y el sur de Perú.  

 

 

Sifeddine et al. (2008) también mostraron un cambio en indicadores geoquímicos y sedimentarios 

en 1820 CE en la costa central de Perú (12-14°S), los cuales señalan que el clima mutó de 

lluvioso a árido junto con el incremento de condiciones redox en el sedimento y que luego, desde 

1870 habría aumentado la productividad y la surgencia conducida por los vientos.  

 

 

A fines del siglo XX estas condiciones habrían seguido intensificándose (Sifeddine et al., 2008) 

mientras que la SST de la costa peruana experimentaba un enfriamiento constante (0.3-0.4°C por 

década), lo cual apoya escenarios que podrían relacionar la intensificación de la surgencia costera 

al calentamiento global (Gutiérrez et al., 2011). 

 

 

Estos antecedentes señalan que el borde occidental de la costa subtropical de Sudamérica 

efectivamente ha sufrido el impacto de las variaciones océano-climáticas asociadas a la influencia 

del Anticiclón Subtropical del Pacífico Sur y de ENSO. Sin embargo, a escala milenial todavía no 

existe un consenso respecto del escenario paleoclimático durante el Holoceno temprano y medio. 

Además, respecto de los últimos siglos a escalas menores, las interpretaciones están basadas solo 

en registros influenciados por el borde nororiental del anticiclón, limitando una interpretación 

latitudinal completa de su comportamiento.  
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El presente trabajo ha abordado estos dos puntos en los capítulos 4 y 5, respectivamente, 

mediante el estudio sedimentológico de dos sitios localizados en la costa semiárida de Chile, un 

lugar favorable para el análisis de estos dos factores, considerando la marcada influencia 

estacional del borde suroriental del Anticiclón del Pacífico Sur y la fuerte influencia de ENSO en 

la ocurrencia de lluvias torrenciales en el área. 
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CAPÍTULO II 

 

SITIOS Y METODOLOGÍA 

 

 

2.1 Sitios de estudio 

    

 

La costa semiárida de Chile constituye un lugar propicio para el estudio de las variaciones 

hidrológicas relacionadas con cambios océano-climáticos, debido al clima transicional que la 

caracteriza (ver capítulo 1). Es así como intensas precipitaciones y condiciones climáticas que 

hubiesen prevalecido en el pasado quedarían plasmadas en la geomorfología y en registros 

sedimentarios de la zona. 

 

 

El registro paleoclimático de los últimos 13.000 años de esta zona se ha basado en el estudio 

depósitos generados por procesos de escorrentía asociada a la ocurrencia de lluvias torrenciales 

en la costa semiárida de Chile. El registro sedimentario fue obtenido de dos sitios: a) Quebrada 

Santa Julia y sus alrededores, en la localidad de Los Vilos (31°50’S) y b) las bahías de Tongoy y 

Guanaqueros (30°S) (Figura 2.1). Las interpretaciones paleoclimáticas de ambos sitios fueron 

fundamentadas en el estudio de los mecanismos meteorológicos asociados a la ocurrencia de 

lluvias torrenciales y flujos de detrito y barro durante la segunda mitad del siglo XX en la costa 

semiárida de Chile y en su relación con condiciones el Niño y tipo El Niño. 

 

 
Figura 2.1 Sitios de estudio. Contexto climatológico y geomorfológico de la costa semiárida de Chile. 
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2.1.1 Sitio Quebrada Santa Julia y alrededores, Los Vilos (31°50’S) 

 

 

El sitio Quebrada Santa Julia se encuentra 5 km al noreste de Los Vilos, en la quebrada Mal Paso 

(Fig. 2.2). Esta quebrada, orientada al noreste, abarca una hoya hidrográfica de 16 km
2
 en la 

Cordillera de la Costa y se encuentra rodeada de dunas. Su contexto geomorfológico, que 

favorece el transporte de arena quebrada abajo, hace de esta quebrada un lugar propicio para 

registrar en sus sedimentos la ocurrencia de lluvias intensas generadoras de flujos de detritos y 

barro. 

 

 

El registro paleoclimático que se ha determinado en este lugar está basado tanto en el análisis 

geomorfológico y sedimentológico del sitio Quebrada Santa Julia y sus alrededores. Por este 

motivo, debido a las características de los depósitos sedimentológicos que constituyen este 

registro, la información paleoclimática que se ha logrado interpretar ha sido a escala milenial, 

abarcando el término del Pleistoceno tardío, el Holoceno temprano y el Holoceno medio. 

 

 
 

Figura 2.2. Mapa geomorfológico del sitio Quebrada Santa Julia y sus alrededores, Los Vilos (31°50’S) 

(Ortega, 2006; Ortega et al., 2012) 
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2.1.2 Bahía de Tongoy y de Guanaqueros (30°S) 

 

 

Las bahías de Tongoy y Guanaqueros conforman la parte sur de un gran sistema de bahía abierto 

hacia el oeste, que comienza en Punta Lengua de Vaca (30°S) y que termina 100 kilómetros al 

norte en Punta Choros (29°S) (Fig. 2.3). Esta zona y específicamente Punta Lengua de Vaca es 

conocida como uno de los principales centros de surgencia costera (fuera de la bahía) y 

productividad primaria de Chile, producto de la orientación de la península, la estrecha 

plataforma continental (fuera de la bahía) y a la acción de los vientos del suroeste.  

 

 

Si bien el mecanismo de circulación dentro de la bahía de Tongoy está aún bajo estudio, se ha 

sugerido que los vientos responsables de la surgencia costera en Punta Lengua de Vaca, forzarían 

una circulación ciclónica de las aguas dentro de la bahía (Moraga-Opazo et al., 2011).  

 

 

Los eventos de surgencia costera en Punta Lengua de Vaca se mantienen durante todo el año con 

pulsos cuasi-semanales y los vientos que la conducen alcanzan su máxima expresión durante la 

primavera austral. Sin embargo, su variabilidad estaría además modulada por oscilaciones intra-

estacionales en la profundidad de la termo-nutriclina producida por ondas oceánicas atrapadas en 

la costa, y por el ciclo interanual ENSO (Figueroa y Moffat, 2000; Ortiz y Wolff, 2002; Rutllant 

et al., 2004; Rahn y Garreaud, 2013).  

 

 

La configuración hidrogeológica de bahía Tongoy y bahía Guanaqueros es propicia para la 

obtención de un registro sedimentológico continuo, debido a que se encuentran protegidas por 

penínsulas que bloquean la acción de las grandes olas y perturbaciones que ocurren mar adentro, 

Punta Lengua de Vaca y Punta Guanaqueros (Fig. 2.3), favoreciendo la preservación de los 

sedimentos que se asientan en el fondo de las bahías.  

 

 

La hoya hidrográfica que llega a la bahía de Tongoy posee una superficie de 1000 km
2
 y está 

compuesta por quebradas largas y profundas, denominadas de este a oeste: El Romeral, Tongoy 

(Los Camarones), Los Almendros, Salinas (Los Litres) y Pachingo. Durante las estaciones secas, 

la mayoría de estas quebradas no alcanzan el mar y forman humedales que albergan una variada 

fauna y flora; sin embargo, cuando intensas precipitaciones afectan la zona, la escorrentía de las 

quebradas alcanza la bahía aportando sedimento que luego se asienta en el fondo de la bahía.  

 

      

La hoya hidrográfica de la bahía Guanaqueros tiene una superficie de aproximadamente 500 km
2
 

y la mayoría de las quebradas que llegan a su cuenca son cortas y poco profundas, donde la única 

que destaca por su gran extensión es la quebrada Lagunillas. En comparación con la hoya 

hidrográfica de Tongoy, el aporte sedimentario desde tierra cuando ocurren eventos de lluvias 

intensas debería ser menor en cantidad y tamaño de grano, por lo que se espera que se puedan 

distinguir rasgos o estructuras sedimentarias que evidencien dicha escorrentía.  
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Figura 2.3. Contexto geomorfológico de las bahías de Tongoy y Guanaqueros. a) Hoyas hidrográficas de 

las bahías de Tongoy y Guanaqueros (línea blanca) y sus principales quebradas, curvas batimétricas de las 

bahías (líneas  azules) y localización de los testigos marinos TO04C6 (estrella negra), TK2 y GUK1 

(estrellas rojas); b) Localización de las bahías de Tongoy y Guanaqueros, entre Punta Lengua de Vaca 

(30°15’S) y Punta Choros (29°S). 

 

 

 

 El registro paleoclimático que se ha determinado en las bahías de Tongoy y Guanaqueros se ha 

basado en el análisis sedimentológico de testigos de sedimento de fondo marino, dos testigos de 

bahía Tongoy (TO04C6 y TK2) y uno de bahía Guanaqueros (GUK1) cuya resolución ha 

permitido interpretar variaciones hidrológicas a escala secular y multi-decadal de los últimos 200 

años.  
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2.2 Metodología: Quebrada Santa Julia y alrededores, Los Vilos (31°50’S) 

 

 

2.2.1 Análisis geomorfológico y estratigráfico 

 

 

Este análisis fue realizado a través del estudio de fotos aéreas (1:30.000), imágenes satelitales (25 

y 28,5 m/pixel), mapas topográficos y batimétricos (1:50.000), modelos de elevación digital y el 

estudio detallado de columnas cronoestratigráficas y de sus características sedimentológicas. El 

resultado de este análisis se concretó en un mapa geomorfológico del área de Quebrada Santa 

Julia (1:25.000) 

 

 

2.2.2 Modelo geocronológico 

 

 

Para realizar la reconstrucción paleoclimática en el área de Los Vilos se utilizaron doce edades 

radiocarbónicas en el sitio QSJ y trece edades disponibles en diferentes sitios arqueológicos 

localizados en las dunas adjacentes.  

 

 

Específicamente, en el sitio Quebrada Santa Julia se utilizaron ocho edades obtenidas 

previamente (Jackson et al., 2007; Méndez et al., 2007) y cuatro nuevas edades como fruto de 

este trabajo (Ortega et al., 2012).  

 

 

Todas las edades radiocarbónicas convencionales fueron obtenidas a través de Beta Analytic Inc. 

y fueron calibradas usando INTCAL04 (Reimer et al., 2004).  

 

 
 

2.3. Metodología: Bahías de Tongoy y Guanaqueros (30°S) 

 

 

2.3.1 Extracción de testigos marinos 

 

 

El testigo de sedimento de fondo marino TO04C6 (44 cm de largo) fue extraído desde la bahía de 

Tongoy el año 2004 a bordo de la embarcación Stella Maris R/V. Más tarde, con el fin de obtener 

un registro más extenso y luego de dos intentos fallidos, en octubre del año 2011 a bordo de la 

misma embarcación fueron extraídos ocho testigos marinos, cinco desde la bahía de Tongoy y 

tres desde la bahía Guanaqueros, de los cuales sólo dos fueron considerados en esta investigación 

(TK2 de la bahía de Tongoy y GUK1 de la bahía de Guanaqueros) (Fig. 2.5). 
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Figura 2.5 Localización de los perfiles acústicos (líneas anaranjadas) y de los testigos marinos TO04C6 

(estrella negra), TK2 y GUK1 (estrellas rojas). 

 

 

La estrategia de muestreo en cada una de las bahías se basó en los perfiles sacústicos obtenidos el 

año 2009, a través de un perfilador acústico de 3,5 KHz (Bathy 2000, Laboratorio de 

Sedimentología y Geología Marina, Departamento de Geología, Universidad de Chile), mediante 

los cuales se eligió la zona más favorable para la penetración del testigo marino y descartó la 

existencia de deslizamientos en el punto de extracción (Fig. 2.5 y Fig. 2.6). 
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Figura 2.6. Obtención de información estratigráfica del subsuelo marino a través del perfilador acústico 

3,5KHz (Bathy 2000). a) Lectura de perfiles acústicos; b) Transductor acústico bajo kayak; c) Equipo en 

funcionamiento. 

 

 

La extracción de los testigos se realizó mediante un saca‒testigo de gravedad de 1,5 metros de 

largo (Fig. 2.7). Durante la maniobra de extracción, el saca‒testigo se dejó caer libremente a 10 

metros del fondo marino observando la batimetría entregada por el sonar del barco. Para poder 

lograr la penetración exitosa del testigo dentro del fondo marino fue necesario agregar 110 kilos 

(5 discos de plomo) al peso propio del saca‒testigo. Esto permitió obtener testigos cuyo largo fue 

de 60 a 100 cm aproximadamente. Cabe destacar que no fue posible obtener testigos más largos 

agregando más peso, tanto porque no cabían más discos de plomo en el extremo superior del 

testigo como porque el huinche de la embarcación estuvo al límite y agregar más peso hubiese 

puesto en peligro a los tripulantes. 

 

 
 

Figura 2.7. Extracción de testigo marino. a) Testigo de gravedad; b) Maniobra de extracción en 

embarcación Stella Maris R/V; c) Testigo marino extraído 
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Los testigos marinos, contenidos en tubos de PVC de 75 mm de diámetro fueron almacenados en 

la cámara fría del Laboratorio de Sedimentología del Departamento de Geología de la 

Universidad de Chile a 2°C con el fin de conservar su humedad y su estructura interna. 

 

 

2.3.2 Análisis de tomografías y radiografías 

 

 

Previo a la apertura de los testigos marinos obtenidos el año 2011, se obtuvieron imágenes 

tomográficas de los ocho testigos marinos a través del equipo de tomografía computada 

SOMATOM SENSATION 40 de Siemens facilitado en el Hospital Clínico de la Universidad de 

Chile (Fig. 2.8).  

 

 

Las reconstrucciones tomográficas fueron realizadas a partir de imágenes tomadas en secciones 

cada 0,6 mm a lo largo del testigo, con un voltaje de 140 kV e intensidad de penetración de 163 

mA. Las tomografías fueron analizadas de manera digital mediante el uso del programa K-PACS, 

un software especializado para el análisis y reproducción de las imágenes tomográficas en 

formato DICOM (Digital Imaging and Communications in Medicine). 

 

 
Figura 2.8. Reconstrucciones tomográficas de todos los testigos marinos extraídos el año 2011. 
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El análisis de las reconstrucciones tomográficas permitió elegir los testigos más idóneos para 

realizar los análisis sedimentarios y crono‒estratigráficos, antes de cortarlos, facilitando su 

transporte y favoreciendo su preservación. Basados en la longitud, continuidad y conservación de 

los sedimentos, se escogieron los testigos marinos TK2 de la bahía de Tongoy y GUK1 de la 

bahía de Guanaqueros. 

 

 

Una vez cortados los testigos marinos TK2 Y GUK1 se realizaron radiografías de las cuatro 

mitades, ya que estas imágenes poseen una mejor resolución que las reconstrucciones 

tomográficas, y permiten el estudio de las estructuras sedimentarias presentes en los testigos. Las 

radiografías fueron obtenidas mediante un equipo radiológico convencional facilitado por las 

dependencias del Hospital Clínico de la Universidad de Chile, con parámetros de exposición de 

50 kV, 0,16 segundos y a 1 metro de distancia de la fuente de rayos X. 

 

 

La imagen radiográfica total de los testigos TK2 y GUK1 fue compuesta a través del software 

Adobe Illustrator CS5, ya que el tamaño de las imágenes radiográficas solo logra cubrir una  

porción de los testigos. Luego, la imagen final fue tratada mediante el software ImageJ de NIH 

(National Institute of Health) con el fin de obtener la señal de escala de grises a lo largo de todo 

el testigo, señal que es directamente correlacionable con la densidad del testigo (Fig. 2.9). 

 
Figura 2.9. Imagen radiográfica y señal escala de grises de TK2 y GUK1 
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2.3.3 Submuestreo de los testigos marinos 

 

 

Para realizar el submuestreo, los testigos marinos que están contenidos en un tubo de PVC fueron 

cortados por la mitad de manera longitudinal, utilizando una minisierra circular Dremel y un hilo 

de pesca (Figura. 2.10). 

 

 
Figura 2.10. Maniobra de división del testigo TK2 para posterior submuestreo. 

 

 

En el caso del testigo TO04C6, ambas mitades fueron sub-muestreadas cada 5 mm para poder 

establecer la geocronología a través de 
14

C y 
210

Pb, analizar la composición mineralógica a través 

de FTIR (Fourier Transformed Infrared Spectrometry), determinar los cambios granulométricos a 

lo largo del testigo, y mediante indicadores de geoquímica orgánica tales como carbono orgánico 

total (Corg), razón C/N y el isótopo estable 
13

C, poder interpretar fuentes de materia orgánica y 

procesos oceanográficos (Meyers, 1997).  

 

 

Respecto de los testigos TK2 y GUK1, solo una mitad de cada testigo fue sub-muestreada, 

también cada 5 mm. Todas las submuestras fueron inmediatamente etiquetadas, pesadas, puestas 
en el horno a 30°-40°C y, una vez secas, pesadas nuevamente para poder calcular la humedad y 

densidad. De manera preliminar se realizaron análisis de 
14

C en sedimento para establecer la 

geocronología. La mitad mejor preservada, y no submuestreada, fue elegida para interpretar la 

composición mineralógica asociada al aporte detrítico a través de fluorescencia de rayos (FRX) 

mediante un escaneo superficial. 
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2.3.4 Geocronología 

 

 

2.3.4.1 Método 
210

Pb   

 

 

La geocronología basada en 
210

Pb es un método isotópico que estima edades a partir del 

decaimiento radiactivo de 
222

Rn y 
210

Pb. En la atmósfera, el 
210

Pb proviene de la desintegración 

del 
222

Rn cuya vida media es de 3,8 días. Del 
222

Rn descienden cuatro isótopos radioactivos de 

vida media muy corta, desde solo unos milisegundos hasta unos cuantos minutos (
218 

Po, 
214

Pb, 
214

Po y 
210

Ti), lo cual es imperceptible desde el punto de vista geológico, para luego estar en 

equilibrio radiactivo con el 
210

Pb, cuya vida media es de 22,6 años. 

 

 

El 
210

Pb llega a los suelos, lagos y océanos por sedimentación seca o a través de la lluvia. Éste se 

mezcla con la materia orgánica o es absorbido por los granos minerales más pequeños, 

conformando el depósito sedimentario. Una vez en el sedimento, el 
210

Pb es considerado inmóvil, 

por decaimiento radiactivo se forma el 
210

Bi, el cual decae rápidamente a 
210

Po, cuya vida media 

es de 138 días, para finalmente decaer al isótopo estable de plomo 
206

Pb. 

 

 

El 
210

Pb producido de esta manera se denomina “
210

Pb en exceso” o 
210

Pbxs (Goldberg, 1963). Sin 

embargo, en los suelos y sedimentos, el 
210

Pb también se produce por la descomposición in situ 

del 
222

Rn, por descomposición del 
226

Ra contenido en las rocas, cuya vida media es de 1600 años. 

Este 
210

Pb es llamado “
210

Pb soportado” o 
210

Pbsp (Goldberg, 1963).  

 

 

En la superficie del océano, el 
210

Pb es principalmente aportado por la atmósfera, mientras que en 

la profundidad su producción a partir del decaimiento radiactivo del 
226

Ra disuelto en el agua se 

vuelve importante. Eventualmente los sistemas lacustres y marinos costeros pueden estar 

afectados por el aporte directo de 
210

Pb derivado del 
222

Rn proveniente del suelo (Fig. 2.11). 

 
 

Figura 2.11. Esquema de la producción y sedimentación de 
210

Pb en sedimentos marinos (Oldfield and 

Appleby, 1984) 
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Para medir la actividad del 
210

Pb en los sedimentos existen dos métodos: uno que mide 

directamente las emisiones gama y el otro, utilizado en el testigo TO04C6, que mide las 

emisiones alfa del 
210

Po (Flynn, 1968). Este último considera que el equilibro secular entre el 
210

Pb y el 
210

Po se alcanza en aproximadamente un año.  

  

 

La ventaja del primer método es que no es destructivo, y que la 
210

Pbsp puede ser estimada 

directamente de la fracción derivada del 
226

Ra. La ventaja del segundo método es que es más 

preciso y requiere menos material para realizar los análisis. La cantidad de muestra necesaria para 

los dos métodos, varía entre 1 a 10 gramos dependiendo de la actividad del 
210

Pb estimado en los 

sedimentos. Los valores de la actividad del 
210

Pb son normalmente expresados en dpm/g 

(desintegraciones por minutos y por gramo). 

 

 

Dado el valor de la vida media del 
210

Pb, este método radiocronológico es generalmente utilizado 

para datar sedimentos formados en los últimos 200 años, porque más allá el fraccionamiento de la 

actividad del 
210

Pbxs, relativo al 
210

Pbsp, se vuelve importante.     

 

 

      

2.3.4.2 Edades  
210

Pb en Testigo TO04C6 (bahía de Tongoy, 30°S) 

 

 

La geocronología del testigo TO04C6 fue estimada mediante este método, a través del cálculo de 

la tasa de acumulación de masa del 
210

Pbxs en los 15 cm superiores. Este radioisótopo fue 

determinado mediante el conteo de las emisiones alfa del isótopo 
210

Po con espectrómetro alfa 

AMX Canberra (Flynn, 1968).  

 

 

Uno de los principales supuestos del método es que el 
210

Pb decae de manera exponencial una 

vez que se ha acumulado en el sedimento, sin embargo, si observamos el perfil en profundidad 

del 
210

Pb (Figura 2.12) podemos notar que las concentraciones de 
210

Pb son prácticamente 

constantes en los primeros 4 cm, por lo que se ha interpretado que el testigo ha sido 

bioperturbado en su parte superior provocando la mezcla de dichas concentraciones. También se 

puede apreciar que el bajo ajuste exponencial que presentaron las últimas tres concentraciones de 
210

Pb. Por este motivo los cálculos realizados para estimar las tasas de sedimentación y 

acumulación solo han considerados los datos de 
210

Pb entre 4‒14 cm de profundidad del testigo. 

 

  

La tasa de sedimentación en superficie se estimó en 0,13 ± 0,02 cm/año, mientras que la tasa de 

acumulación de masa se estimó en W=0,175 ± 0,026 g/(cm
2
año). Cabe hacer notar que las tasas 

calculadas corresponderían a un límite superior debido a que la tendencia exponencial de las 

concentraciones de 
210

Pb, a pesar de las restricciones anteriormente mencionadas, no es muy 

fuerte por lo que se podría deducir que en la columna sedimentaria podría persistir un poco de 

mezcla. 
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Figura 2.12. Distribución de 

210
Pb y 

210
Pbxs a lo largo del testigo marino TO04C6.  

       

Si bien la ausencia de discontinuidades y/o discordancias permitirían la extrapolación de la tasa 

W para todo el testigo marino, y por lo tanto, indicar que el testigo marino abarca los últimos 500 

años, el análisis paleoclimático solo se focalizó en los últimos 200 años, restringiéndonos al 

intervalo más confiable de los datos y del método. 

 

 

2.3.4.3 Método 
14

C 

 

 

El radiocarbono o 
14

C, es un isótopo inestable y débilmente radioactivo del elemento carbono. El 
14

C se forma continuamente en la atmósfera superior a través de la interacción entre neutrones de 

rayos cósmicos y los átomos de 
14

N, y se oxida rápidamente en el aire para formar dióxido de 

carbono, el cual entra al ciclo global del carbono.  

 

 

El 
14

C es asimilado por plantas y animales a partir del dióxido de carbono durante toda su vida. 

Cuando mueren, dejan de intercambiar carbono con la biósfera y su contenido comienza a 

disminuir a una tasa exponencial. Considerando que la vida media del 
14

C es de 5568 ± 30 años, 

este método de datación se usa generalmente para datar materia orgánica formada durante los 

últimos 55 mil años, ya que más allá el fraccionamiento isotópico sería demasiado importante 

(Trumbore, 2000). 

 

 

La datación por radiocarbono es esencialmente un método diseñado para medir la radioactividad 

residual, al conocer la cantidad de 
14

C que quedó en la muestra, la edad del organismo cuando 

murió puede ser conocida (Trumbore, 2000). Las edades 
14

C de esta tesis se han obtenido a través 

de la técnica de espectrometría de acelerador de masa, la manera más eficiente de medir el 

contenido de radiocarbono de una muestra, ya que mide directamente el contenido de 
14

C en 
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relación a los isótopos estables 
12

C y 
13

C, y por lo tanto necesita solo una pequeña porción de 

sedimento (2 a 10 gramos). 

 

 

2.3.4.4 Edades 
14

C en Testigo TO04C6, TK2, GUK1 (bahías de Tongoy y Guanaqueros, 

30°S) 

 

 

La geocronología de los testigos TO04C6, TK2 y GUK1 también se trató de establecer mediante 

edades radiocarbónicas sobre la materia orgánica de sedimento previamente decarbonatado, para 

descartar el efecto reservorio marino en la muestra.  

 

El efecto reservorio marino consiste en el envejecimiento del carbonato biogénico producto de la 

menor tasa de ventilación de las masas de agua en profundidad, lo que produce un menor 

intercambio de 
14

C con la atmósfera, provocando el empobrecimiento de 
14

C disuelto en el 

océano. Valores de reservorio marino global (R) han sido estimados para los últimos 22.000 años 

a través de modelos globales y la comparación de mediciones radiocarbónicas terrestres y 

marinas, con un valor actual de R estimado a groso modo en aproximadamente 400 años (e.g 

Stuvier et al., 1986). En áreas costeras, la surgencia costera trae aguas empobrecidas de 
14

C hacia 

la superficie del océano, sumando un efecto reservorio adicional (R), provocando un efecto 

reservorio mayor y, por lo tanto, edades radiocarbónicas aún más viejas. A partir de sedimentos 

laminados de origen fitoplantónico asociados a surgencia costera en la Bahía Mejillones, Vargas 

et al. (2007) estimaron un R= 262 ±13 años para los últimos 300 años, mientras que a partir de 
conchas de moluscos recolectadas en las salitreras del Norte Grande de Chile Ortlieb et al. (2011) 

estimaron un R= 253 ±207 años para la primera mitad del siglo 20, así como valores medios 

entre 226 ±98 y 511 ±278 años para el Holoceno, estas últimas a partir de la comparación de 

edades radiocarbono medidas en carbón y en conchas de moluscos en sitios arqueológicos. 

 

A pesar de la de-carbonatación de los sedimentos marinos previo al análisis de 
14

C en los testigos 

TO04C6, TK2 y GUK1, las edades radiocarbónicas resultaron muy antiguas en comparación con 

las edades obtenidas con 
210

Pb en el testigo TO04C6 y con el análisis estratigráfico de los perfiles 

acústicos (Fig. 2.13; Tabla 2.1). Por lo tanto, las edades radiocarbónicas estarían sobre 

envejecidas en esta zona, por un efecto reservorio de origen terrestre. Esto se podría explicar, por 

aporte de materia orgánica terrestre antigua que pudo haber permanecido mucho tiempo in situ 

antes de ser arrastrada hacia el fondo de la bahía, lo cual puede suceder en zonas áridas o 

semiáridas, y por el aporte de carbonatos antiguos, presentes en los sedimentos de la cuenca de 

drenaje (Formación Coquimbo), diluido y absorbido por las raíces de la vegetación vascular 

terrestre de la zona.  

 

De esta manera, se vuelve un desafío obtener una datación confiable de sedimentos marinos 

anteriores a 1800 EC en investigaciones posteriores. Para corroborar y cuantificar el 

envejecimiento de las plantas vasculares terrestres presentes en la cuenca de drenaje de Tongoy y 

de Guanaqueros, se propone obtener mediciones radiocarbónicas de la vegetación terrestre actual 

en el área de estudio. Esta estimación de efecto reservorio terrestre se podría extrapolar para las 

edades radiocarbónicas sobre sedimento marino de los testigos y obtener una curva de edades que 

podrían representar una estimación más confiable de las edades del testigo. A su vez, la datación 

radiocarbónica de foraminíferos planctónicos y conchillas ligadas a distintas profundidades en los 

testigos marinos permitirá obtener una comparación de edades y estimar el efecto reservorio 
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global (R) y regional (R). Si a esta curva se restan las edades 
210

Pb en el techo del testigo, y las 

edades radiocarbónicas sobre sedimento, ya descontado el efecto reservorio terrestre, sería 

posible obtener las variaciones de R, probablemente asociadas a variaciones de la surgencia 

costera.  
 

 

 
 

Figura 2.13. Edades radiocarbónicas. a) Edades radiocarbónicas versus edades 
210

Pb en el testigo TO04C6; 

b) Localización de las edades radiocarbónicas obtenidas en los tres testigos marinos TO04C6, TK2 y 

GUK1 
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Tabla 2.1. Edades 
210

Pb y 
14

C en el testigo TO04C6. 

 

 

 

2.3.5 Composición mineralógica mediante espectroscopía de absorción 

infrarroja‒Transformada de Fourier (FTIR) 

 

 

La técnica de espectroscopía de absorción infrarroja‒ Transformada de Fourier, se basa en la 

interacción de la radiación electromagnética con la materia. De esta manera, cuando la radiación 

infrarroja es absorbida por un mineral, se obtiene un espectro de absorción único que depende del 

ordenamiento molecular de dicho mineral.  

 

 

El instrumento utilizado corresponde a un Espectrómetro Infrarrojo (FTIR) –Modelo Spectrum 

100 (Perkin Elmer) facilitado por el laboratorio de Sedimentología de la Universidad de Chile. 

Este instrumento realiza el estudio simultáneo de todas las longitudes de onda obtenidas a través 

del espectrómetro, utilizando un interferómetro de Michelson. Este interferómetro, compuesto de 

un espejo fijo, uno móvil y una placa semi-transparente (lámina de germanio entre dos placas de 

KBr), permite la generación de dos haces que se recombinan en la misma ruta, pasan a través de 

la muestra y golpea el detector, obteniéndose una medición global de la intensidad de luz. Luego, 

las amplitudes de cada banda espectral es calculada mediante una matriz de un algoritmo de 

transformada de Fourier (Fig. 2.14) 
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Figura 2.14. Esquema de un espectrómetro FTIR y de adquisición de un espectro. 

 

 

El análisis a través del espectrómetro infrarrojo requiere preparar la muestra mediante el “método 

de disco de KBr” descrito en Bertaux et al. (1998). La preparación requiere 2,5 mg de sedimento 

con un tamaño grano promedio de 2 µm, para ello 10-20 mg de muestra se mezcla con acetona y 

luego es molida en un mortero de ágata automático por 2,5 horas, a baja temperatura. Una vez 

molida la muestra, se deposita en un vidrio de reloj donde se seca a temperatura ambiente. Luego, 

2,5 mg de muestra son mezclados con bromuro de potasio (KBr) hasta completar un peso total de 

1g. Esta mezcla es molida de forma manual por 5 minutos en mortero de ágata. De esta 

preparación se separan 300 mg, se introducen a un prensador Perkin Elmer entre las caras lisas de 

dos pastillas de metal. La muestra es llevada al vacío de 0,5 bar por 30 minutos, luego de lo cual 

es sometida a una presión de 10 ton/cm
2
 donde finalmente se forma una pastilla de 13 mm de 

diámetro. Finalmente, la pastilla es llevada a un horno por 24 horas.  

 

 

Esta técnica fue realizada con el objetivo de determinar la composición mineralógica y sus 

variaciones a lo largo del testigo TO04C6. Los minerales detectados corresponden 

principalmente a cuarzo y albita, seguido de calcita, caolinita, y muy secundariamente por 

aragonito y sílice amorfo.  

 

 

Los resultados permitieron definir dos índices: uno de escorrentía hacia la bahía, y otro de 

meteorización en la hoya hidrográfica. El primero se basó en los flujos líticos compuestos por 

cuarzo y albita, debido a su naturaleza detrítica dentro del testigo, mientras que el segundo 

corresponde a la razón de caolinita versus albita, ya que un régimen de hidrólisis en los suelos es 

necesario para poder producir este tipo de arcilla a partir de los feldespatos (Wan et al., 2006). 
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2.3.6 Fluorescencia de rayos X (XRF) 

 

 

Este análisis fue realizado sobre los testigos TK2 y GUK1 en las dependencias del LOCEAN 

Centre IRD Bondy Paris Nord, con la finalidad de obtener elementos asociados a minerales 

detríticos tales como el Si, Ti, Al, K, Fe y Cr, y vislumbrar la ocurrencia de flujos líticos 

asociados a eventos de lluvias en la costa semiárida.  

 

 

Inicialmente, se había contemplado realizar este análisis sobre plaquetas, sin embargo la gran 

cantidad de conchillas presentes en los testigos marinos no permitió su confección. El uso de 

plaquetas hubiese permitido que los análisis fueran más exactos y expeditos, sin embargo, se 

hubiesen obliterado las muestras. Por lo tanto, se decidió realizar los análisis directamente sobre 

la mejor mitad de cada muestra. 

 

 

Este análisis se realizó con un espectrómetro de microfluorescencia de rayos X ARTAX (Bruker 

AXS), instrumento que obtiene los espectros de los elementos que constituyen la superficie del 

testigo, sin necesidad de moler la muestra previamente (Fig. 2.15). Este análisis es no‒destructivo 

y cartográfico, por lo tanto, permite realizar una correlación de los elementos que constituyen las 

estructuras sedimentarias. 

 

 

Respecto a la resolución utilizada, cada análisis espectroscópico abarcó el área de 3x3 mm. Se 

analizaron 4 bandas adyacentes a lo largo de cada testigo, lo que permitió obtener imágenes de 

distribución de los elementos sobre una franja central de 12 mm de ancho. 

 

 
Figura 2.15. A la izquierda: Espectrómetro de microfluorescencia de rayos X ARTAX (Bruker AXS). A la 

derecha: Franja analizada en GUK1 y espectro obtenido en un punto (área de 3x3 mm). 

 

 

La señal medida por el espectrómetro depende de la distancia entre la muestra y el detector. La 

distancia focal corresponde a la distancia óptima entre la muestra y el detector del espectrómetro. 

Debido a las irregularidades superficiales presentes a lo largo de ambos testigos se realizó una 

corrección del error sobre las distancias medidas para poder calcular (para cada elemento) la 

cantidad de fotones X que debería recibir el detector a la distancia focal. 
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Para realizar la corrección se correlacionó la distancia medida con el valor del argón, ya que es 

un elemento que es excitado en el aire y cuya cantidad de fotones X es proporcional a la distancia 

focal. Para ello se midió la señal del argón en 11 puntos a lo largo del testigo, y en cada punto a 8 

distancias medidas conocidas (Fig. 2.16). Esta correlación permitió calcular el relieve de la 

superficie de cada mitad de testigo. 

 

 
 

Figura 2.16. Función del argón versus DM; 

DM = Distancia de medida (mm); la distancia focal es DM = 0 mm 

Luego, se construyó una función matemática que correlacionó la distancia medida con los valores 

de los otros elementos (con las varias concentraciones de los distintos puntos) y se eliminó el 

error asociado a la irregularidad superficial del testigo, punto por punto (Fig. 2.17) 

 

 
Figura 2.17. Corrección de la irregularidad superficial del testigo sobre el valor de un elemento (ej. 

calcio). Cada curva indica la respuesta del Ca en cinco puntos (cinco concentraciones) a distintas medidas. 

Se indica esquemáticamente la corrección del valor inicial del calcio y su valor corregido. 
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2.3.7 Granulometría Láser 

 

 

La caracterización de los sedimentos de TO04C6 también involucró el estudio de la variación de 

los tamaños de grano presentes a lo largo del testigo, lo cual estaría directamente relacionado con 

la capacidad de arrastre de las escorrentías hacia la bahía, lo que  a su vez estaría ligado con la 

intensidad de los eventos de lluvia.  

 

 

Este análisis se efectuó en todas las muestras de TO04C6 (88 muestras) mediante el 

granulometría láser mediante un equipo Malvern Mastersizer 2000 disponible en el Laboratorio 

de Sedimentología de la Universidad de Chile. 

 

 

Esta técnica entrega la distribución de tamaño de las partículas basada en la difracción láser. La 

muestra inmersa en un medio líquido pasa a través de un área de medición del banco óptico del 

instrumento, donde el rayo láser ilumina las partículas dispersas. Entonces, una serie de 

detectores miden de manera precisa la intensidad de luz dispersada por las partículas a través de 

una amplia gama de ángulos (Fig. 2.18).  

 

 

 
Figura 2.18. Esquema de cómo trabaja el granulómetro láser. 

 

El instrumento además cuenta con agitador y ultrasonido para controlar y mantener un estado 

estable de dispersión de la muestra, y evitar que las partículas se aglomeren. Sin embargo, 

dependiendo de la fragilidad del material analizado, el uso de ultrasonido no es recomendable 

pues rompe las partículas obliterando la distribución de tamaño de las partículas que conforman 

la muestra, como es el caso del vidrio. 

 

 

Otro factor importante para el análisis granulométrico es agregar la cantidad apropiada de 

muestra para que la concentración de partículas en el medio líquido no sea demasiado densa e 

impida la correcta medición de los ángulos de los haces de luz, ni sea demasiado baja y los 

detectores no sean capaces de entregar una correcta distribución. Para eso, el instrumento necesita 

que el nivel de obscuración esté en un rango entre 5 y 20%. 
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Para realizar el estudio granulométrico de TO04C6 se utilizó agua destilada como medio de 

dispersión de las partículas, la cantidad de muestra no superó los 30 gr, la obscuración marcó 

entre 7 y 13%y se evaluó el comportamiento de la muestra con y sin ultrasonido. Cabe indicar 

que el instrumento permite la evaluación de materiales cuyas partículas no superen los 2 mm y 

que la totalidad de los minerales presentes y la mayoría de los restos de conchillas en las muestras 

de TO04C6 no superaban este tamaño, sin embargo, hubo algunas en que se tuvo que retirar 

algunas conchillas.  

 

 

Como resultado de la comparación de las distribuciones con y sin ultrasonido, se decidió ocupar 

la con ultrasonido, puesto que luego de 1 minuto de ultrasonido, a mediana intensidad, la 

distribución siempre se mantuvo constante, descartando la ruptura de las partículas. 

 

 

Luego se realizó la deconvolución de la distribución discreta obtenida para cada una de las 88 

muestras, y así poder obtener una distribución lineal que permita determinar matemáticamente las 

características estadísticas de la curva, tales como modas, el porcentaje de cada una de ellas en la 

muestra, desviación estándar, mediana, etc. (Fig. 2.19). 

 

Específicamente, la técnica de deconvolución asume que las muestras de sedimento son mezclas 

de varias poblaciones de partículas con distribución log-normal y consiste en una rutina iterativa 

de ajuste de mínimos cuadrados que minimiza la diferencia entre las masas de las partículas 

agrupadas en clases de tamaño, lo que es recalculado mediante una expresión matemática 

ejecutada mediante un software (Gomes et al., 1990). 

 

 

Finalmente, se construyó y analizó las series de tiempo mostrando las variaciones de las modas y 

medianas. 

 

 
 

Figura.2.19. Resultados de la deconvolución de la distribución granulométrica discreta de una muestra del 

techo y otra de la base de TO04C6 (este trabajo). 
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2.3.8 Análisis geoquímicos  
 

 

Para evaluar la fuente del material orgánico presente en las muestras de TO04C6 se realizaron 

análisis de carbono orgánico total, nitrógeno orgánico total y el isótopo estable de carbono (δ
13

C). 

 

 

Como las muestras de TO04C6 poseen aproximadamente un 15% de carbonato de calcio 

inorgánico, en su mayoría compuesto por restos de conchillas bivalvas, se realizó el tratamiento 

de fumigación ácida descrito en Harris et al. (2001). Para ello 70 mg de muestra seca fue 

acidificada con vapor de HCl 6N por 4 horas, verificando la adecuada humedad de las muestras y  

la homogeneidad de la acidez dentro de la campana. Este método de acidificación por vapor se ha 

comprobado es mejor que aplicar ácido líquido directamente ya que se elimina la posibilidad de 

algún soluto o partícula que haya estado presente en el ácido (Harris et al., 2001).  

 

 

Luego la muestra se seca a 40°C por media hora, una mayor temperatura podría provocar la 

catalización de las bacterias, y se procede al empaque en estaño. Las muestras empacadas en 

estaño fueron enviadas a University of California Davis Stable Isotope Facility, donde los valores 

geoquímicos fueron obtenidos mediante un analizador elemental acoplado a un espectrómetro de 

masas de relación isotópica (precisión analítica de ±0,1‰). 

 

 

2.3.9 Estudio preliminar de asociación bivalva y gasterópoda 

 

 

La gran densidad de conchas presentes en la base de GUK1 (Fig. 2.20) gatilló serias interrogantes 

respecto del origen de la base, ambiente depositacional y período de tiempo abarcado por el 

testigo marino. Para poder develar estas interrogantes se sub-muestrearon los doce centímetros 

inferiores de GUK1 cada 2 cm y se observó el estado de las conchillas.  

 

 

La presencia de conchillas enteras y ligadas instó a realizar el reconocimiento de las especies de 

bivalvos y gasterópodos que estuvieron enteros. Para ello se lavó cuidadosamente el sedimento 

con agua destilada para poder separar la totalidad de las conchillas enteras sin romperlas.  

 

 

El sedimento sobrante y las conchillas rotas fueron rescatadas y secadas para poder realizar 

futuras dataciones y/u otro análisis.  
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Figura 2.20. a) Foto de la base del testigo GUK1 analizado; b) Bivalvos y gasterópodos enteros 

recuperados desde una de las muestras de la base de GUK1; c) Recuperación del sedimento. 
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2.4. Análisis de eventos históricos de lluvias intensas en la costa semiárida de Chile (30°-

32°S) y evaluación de su comportamiento a largo plazo durante el siglo XXI. 

 

 

Las interpretaciones paleoclimáticas de ambos sitios fueron sustentados por el estudio de 

escenarios climáticos y mecanismos meteorológicos relacionados con eventos de lluvias intensas 

históricas entre 1950 y 2000 C.E.  

 

 

Para ello se analizó el registro de precipitaciones diarias de la Dirección Meteorológica de Chile, 

la información disponible en el “Diario El Día” de la Serena y en el libro “Catástrofes de Chile 

1541–1992” de Urrutia y Lanza (1993) (Figura 2.4).  

 

 
Figura 2.4. Foto de la portada del diario El Día del día 25 de Julio de 1987 y datos diarios de La Serena y 

Puerto Oscuro para el mes de Julio de ese mismo año, que indican la ocurrencia de una lluvia torrencial 

ocurrida en la costa semiárida de Chile el día 24 de Julio de 1987, con flujos de detrito y barro asociados. 

 

 

Una vez determinados los eventos históricos de lluvias intensas y sus consecuencias, tales como 

flujos de barro o detritos y/o inundaciones, se analizaron las condiciones climáticas para cada uno 

de los eventos, basados en las características sinópticas obtenidas a través de campos diarios de 

vectores de viento y en alturas geopotenciales a ciertos niveles isobáricos, y en sus anomalías 

relativas a el clima promedio obtenido desde el proyecto de re-análisis NCEP/NCAR disponible 

en http://www.esrl.noaa.gov/ (Kalnay et al., 1996). 

 

 

También se analizó la relación de los evento de lluvia intensa con condiciones El Niño y tipo El 

Niño, mediante el análisis del índice oceánico de El Niño (ONI: Oceanic Niño Index) y el índice 

de Oscilación Decadal del Pacífico (PDO: Pacific Decadal Oscillation). 

http://www.esrl.noaa.gov/
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La proyección del comportamiento de las lluvias en la costa semiárida de Chile se realizó 

mediante modelos de simulación climática del quinto proyecto de intercomparación (CMIP5: 

Coupled Model Intercomparison Project). En este proyecto participan la mayoría de los grupos de 

modelación climática del mundo con el objetivo de entregar un conjunto de modelos de 

simulación estándar representativos del pasado reciente y confiables para las proyecciones de 

cambio climático de corto y largo plazo (Taylor et al., 2012).  

 

Basados en los datos de agua caída de las estaciones meteorológicas de Copiapó, La Serena y 

Puerto Oscuro, de los 40 modelos que conforman el CMIP5, fueron escogidos 24 modelos que 

mostraron una buena representatividad del ciclo anual de las precipitaciones en la región. Para 

realizar la simulación histórica, se consideró el período entre 1850 y 2005 EC, forzado por 

concentraciones observadas de gases de invernadero, erupciones volcánicas y actividad solar.  

 

Para realizar una proyección del comportamiento climático a largo plazo, se debe escoger un 

escenario de emisiones, denominadas RCPs o “representative concentration pathways”, las cuales 

consisten en un escenario de altas emisiones (RCP8.5) y un escenario de emisiones mitigadas de 

rango medio (RCP4.5). En este trabajo se consideró un escenario de emisiones altas, el cual 

considera concentraciones atmosféricas de CO2 sobre los 900 ppm hacia el año 2100, equivalente 

a un forzamiento radiativo de 8.5 Watt/m
2
 para ese momento. 

 

 

. 
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CAPÍTULO III 

 

 

LLUVIAS TORRENCIALES Y FLUJOS DE DETRITO Y BARRO EN LA COSTA 

SEMIÁRIDA DE CHILE (30°-32°S) DURANTE LA SEGUNDA MITAD DEL SIGLO XX  

 

 

3.1 Introducción  

 

 

Años anómalamente lluviosos en Chile central han sido asociados al desarrollo de condiciones El 

Niño durante los meses de invierno y primavera australes. El fenómeno de El Niño no solo se 

caracteriza por el debilitamiento del Anticiclón del Pacífico Suroriental, sino que también por un 

patrón atmosférico de teleconexión tropical-extratropical Pacífico Sud-América (PSA) que 

origina la mayor persistencia y/o desarrollo frecuente de anticiclones de bloqueo localizados 

sobre el mar de Bellingshausen (Rutllant, 2004). Estas anomalías atmosféricas favorecen que los 

sistemas frontales alcancen latitudes menores, permitiendo el desarrollo de tormentas a lo largo 

de la costa central y norte de Chile (Ruttlant y Fuenzalida, 1991; Montecinos y Aceituno, 2003). 

 

 

En la actualidad hemos observado que la ocurrencia de lluvias en la costa semiárida no solo se 

restringe a eventos El Niño y, que no todos los eventos de lluvia han producido flujos detríticos e 

inundaciones. Es por este motivo que uno de los objetivos de esta tesis ha sido determinar los 

diferentes mecanismos meteorológicos asociados con la ocurrencia de lluvias fuertes en la costa 

semiárida de Chile, y a su vez, evaluar bajo qué mecanismos las lluvias han sido capaces de 

generar aluviones. 

 

 

En este capítulo se presenta el estudio de los mecanismos meteorológicos asociados a las lluvias 

torrenciales y flujos de detrito y barro ocurridos durante la segunda mitad del siglo XX. La 

evaluación basada en los datos de precipitaciones diarias de La Serena y Puerto Oscuro (30°S) 

entre los años 1950 y 2000, junto con los datos documentales del diario “El Día” y el libro 

“Catástrofes de Chile 1541-1992” de (Urrutia y Lanza, 1993) nos permitieron determinar los 

eventos de precipitaciones fuertes y si éstas estuvieron relacionadas o no con la generación de 

flujos detríticos y/o inundaciones.  

 

 

Utilizando el proyecto de reanálisis de NCEP/NCAR (National Centers for Environmental 

Prediction / National Center for Atmospheric Research) se determinaron las condiciones 

meteorológicas de escala sinóptica para cada uno de los eventos en los niveles de 500 hPa 

(~5.500 m s.n.m) y 1.000 hPa (nivel del mar). 

 

 

Finalmente, se analiza cualitativamente la relación de estos eventos con las condiciones cálidas, 

neutras y frías de El Niño-Oscilación del Sur (ENSO: El Niño-Southern Oscillation) según el 

Índice Oceánico de El Niño (ONI: Oceanic Niño Index), como también su relación con 

condiciones tipo el Niño, a través del índice de la Oscilación Decadal del Pacífico (PDO: Pacific 

Decadal Oscillation). 
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3.2  Análisis de lluvias torrenciales y flujos de detrito y barro durante la segunda mitad del 

siglo XX en la costa semiárida de Chile (30°-32°S) 

 

 

Los eventos de lluvia torrenciales fueron definidas como aquellos cuya agua caída excedió los 20 

mm en la Serena y los 32 mm en Puerto Oscuro, 20% y 25% del promedio de agua caída anual, 

respectivamente. Cabe hacer notar, que para un estudio completo y exhaustivo de la relación de 

lluvias con ocurrencia de flujos detríticos hubiese sido ideal considerar además otros factores, 

tales como la previa humedad del suelo, parámetro difícil de obtener.  

 

 

Todos los eventos de lluvias fuertes y sus efectos sobre La Serena y alrededores, y a lo largo del 

país, se encuentran en la tabla 3.1. 

 

 

El resultado de estos análisis muestra que entre los años 1950 y 2000 ocurrieron veintidós 

eventos de lluvias fuertes, donde se puede apreciar que en su mayoría excedieron los 50 mm de 

agua caída y, excepcionalmente, sobrepasaron los 100 mm en La Serena y Puerto Oscuro (eg. 

Julio de 1983 y 1984). 

 

 

Considerando el Índice Oceánico de El Niño (ONI), doce de esos eventos ocurrieron en conexión 

con El Niño (ONI mayor 0.5), seis en condiciones neutras de ENSO (valores de ONI entre -0.5 y 

0.5) y cuatro bajo condiciones La Niña (ONI menos a -0.5) (Ver tabla 3.2a). Además se observó 

que los eventos se desarrollaron mediante 4 mecanismos meteorológicos: bloqueo, vaguada 

profunda, baja segregada y vaguada profunda que mutó a baja segregada. 

 
 

Tabla 3.2. Resumen de las condiciones ENSO y mecanismos meteorológicos asociados a: a) eventos de 

lluvias fuertes entre los años 1950 y b) eventos de lluvias fuertes asociados a aluviones en la costa 

semiárida de Chile. 
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Tabla 3.1 (parte 1). Resultado del análisis de los eventos de lluvias fuertes ocurridos en la costa semiárida 

de Chile. 
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Tabla 3.1 (parte 2). Resultado del análisis de los eventos de lluvias fuertes ocurridos en la costa semiárida 

de Chile.  
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Tabla 3.1 (parte 3). Resultado del análisis de los eventos de lluvias fuertes ocurridos en la costa semiárida 

de Chile. 
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Tabla 3.1 (parte 4). Resultado del análisis de los eventos de lluvias fuertes ocurridos en la costa semiárida 

de Chile. 
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Tabla 3.1 (parte 5). Resultado del análisis de los eventos de lluvias fuertes ocurridos en la costa semiárida 

de Chile. 
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Tabla 3.1 (parte 6). Resultado del análisis de los eventos de lluvias fuertes ocurridos en la costa semiárida 

de Chile. 
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Tabla 3.1 (parte 7). Resultado del análisis de los eventos de lluvias fuertes ocurridos en la costa semiárida 

de Chile. 

 

 

 

 

 
Tabla 3.1 (parte 8). Resultado del análisis de los eventos de lluvias fuertes ocurridos en la costa semiárida 

de Chile. 

 

 

El mecanismo de bloqueo fue el mecanismo meteorológico fuertemente dominante en el 

desarrollo de eventos torrenciales de lluvia. Este mecanismo se caracteriza por un anticiclón 

localizado al oeste de la Península Antártica, el cual bloquea los sistemas frontales hacia el sur de 

Chile, y los desvía hacia el norte favoreciendo el desarrollo de tormentas en la costa central y 

norte de Chile (Fig. 3.1). Los resultados indican además que este bloqueo ocurre más 

frecuentemente durante condiciones El Niño, aunque también ocurre durante condiciones neutras 

y, muy infrecuente, bajo condiciones La Niña (Tabla 3.2a). 
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Figura 3.1. Mecanismo meteorológico de bloqueo. Anomalía geopotencial y vectores de viento durante el 

evento torrencial de 24 de agosto de 1972. 

 

 

El mecanismo de vaguada profunda fue responsable de solo el 18% de las lluvias torrenciales 

ocurridas entre 1950 y el 2000, y se caracteriza por el desarrollo de una gran depresión 

barométrica (vaguada) a lo largo de la costa, ubicada entre dos dorsales al oeste y al este. En la 

parte delantera de la vaguada se produce el ascenso de masas de aire cálido y húmedo, dando 

origen al desarrollo vertical de nubes y consecuentemente lluvias (Fig. 3.2). 
 
 

 
 

Figura 3.2. Mecanismo meteorológico de vaguada profunda. Anomalía geopotencial y vectores de viento 

durante el evento torrencial del 20-25 de mayo de 1957. 

 

 

El mecanismo de bajas segregadas solo generó dos eventos de lluvias torrenciales durante la 

segunda mitad del siglo XX. Las bajas segregadas son núcleos de aire frío en altura que se han 

desprendido de las vaguadas en el régimen de los oestes producto de la inestabilidad baroclínica. 

Éstas se sitúan típicamente al norte de la “corriente en chorro” polar o subtropical, en la región de 

máxima intensidad de ciento zonal (Fuenzalida et al., 2005). Episodios de precipitación en el 
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norte de Chile se han vinculado a estas bajas segregadas en altura (Pizarro y Montecinos, 2000), 

ya que cuando las bajas segregadas se mueven sobre regiones potencialmente inestables de aire a 

niveles bajos, ellas proporcionan el forzamiento dinámico que puede desencadenar una 

ciclogénesis superficial rápida y, por lo tanto, fuertes vientos y lluvias intensas. En la figura 3.3. 

se puede apreciar las bajas segregadas asociadas al evento del 5 al 7 de Junio de 1992. 

 

 

 
 

 

Figura 3.3. Mecanismo meteorológico de bajas segregadas. Anomalía geopotencial y vectores de viento 

durante el evento torrencial del 5-7 de junio de 1992. 

 

 

Por último se pudo apreciar que en dos eventos de lluvias torrenciales el mecanismo fue mixto, 

pues comenzaron con un mecanismo de vaguada profunda que pasando los días derivaron en 

bajas segregadas (Fig. 3.4). 

 

 

 
 

Figura 3.4. Mutación de vaguada profunda abaja segregada. Evolución de la anomalía geopotencial y 

vectores de viento durante la primera parte del evento torrencial de 1984, entre los días 1 y 4 de julio. 
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Como se observa en la tabla 3.2b, ocho de los doce eventos torrenciales que produjeron flujos de 

barro en la región de Coquimbo, se produjeron mediante un mecanismo de bloqueo. Además, la 

mayoría de los eventos asociados a los flujos de barro ocurrieron bajo condiciones El Niño, 

aunque no fue exclusivo puesto que tres de los eventos responsables de aluviones en la zona 

ocurrieron bajo condiciones neutras (Fig. 3.5; Ortega et al., 2012).  

 

 
Figura 3.5. Eventos de lluvias fuertes asociadas a flujos detríticos e inundaciones entre los años 1950 y 

2000, en la costa semiárida de Chile. Las barras indican las precipitaciones anuales; La curva indica el 

índice oceánico de El Niño. La franja celeste indica condiciones La Niña, la franja en blanco condiciones 

neutras y la franja roja condiciones El Niño. Las flechas rojas indican eventos de lluvias desarrolladas en 

condiciones El Niño y las flechas blancas, los eventos de lluvias ocurridas bajo condiciones neutras 

(Ortega et al., 2012). 

 

 

Como resultado de este análisis se puede concluir que el mecanismo de bloqueo es el responsable 

de la mayoría de los eventos de lluvias torrenciales en la costa semiárida de Chile. Este bloqueo 

al oeste de la Península Antártica ocurre bajo condiciones neutras, como por ejemplo en los casos 

ocurridos el 23 de junio de 1952 y 10-11 de abril de 1980, y bajo condiciones El Niño, como en 

los eventos ocurridos el 24 de agosto de 1972 y 16-19 de junio de 1991. 

 

 

Por otro lado, si bien la tendencia decreciente del agua caída total anual no muestra tener relación 

directa con la variabilidad de la PDO, los eventos de flujo de detrito y barro asociados a lluvias 

torrenciales son más frecuentes durante la fase cálida de la PDO (Fig. 3.6) 

 
Figura 3.6. Relación entre la frecuencia de eventos de flujos de detrito y barro asociado a lluvias intensas 

versus el índice de la PDO. Flechas rojas indican los eventos de flujos de detrito y barro durante la 

segunda mitad del siglo XX. Franjas rojas indican la fase cálida de la PDO. 
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Se puede concluir entonces que la generación de flujos de detrito y barro asociados a lluvias 

intensas ha sido más frecuente bajo condiciones El Niño a través del mecanismo de bloqueo, 

como consecuencia de la mayor frecuencia y persistencia de la teleconexión trópico-extratrópico 

PSA durante la fase cálida de ENSO. Y que a su vez, condiciones tipo El Niño parecen favorecer 

la ocurrencia de la teleconexión trópico-extratrópico PSA, generando lluvias torrenciales más 

frecuentes y, por lo tanto, eventos más frecuentes de flujos de detrito y barro. 
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CAPÍTULO IV 

 

 

EL REGISTRO GEOMORFOLÓGICO HOLOCENO DEL SITIO QUEBRADA SANTA JULIA 

EN LOS VILOS (31°51’S): IMPLICANCIAS PALEOHIDROLÓGICAS Y 

PALEOCLIMÁTICAS 

 

 

4.1 Introducción  
 

 

En este capítulo se presenta el estudio paleoclimático y paleohidrológico de la costa semiárida de 

Chile (30°-32°S) durante los últimos 13.000 años, basado en el análisis de la evolución 

geomorfológica del área de Los Vilos (31°50’S), en el estudio crono‒estratigráfico y 

sedimentológico del sitio arqueológico temprano Quebrada Santa Julia (QSJ) (Jackson et al., 

2007) y en el análisis de los patrones de circulación atmosférica asociados a eventos de lluvias 

fuertes y a la ocurrencia de aluviones e inundaciones en la costa semiárida de Chile desde 1.950 

EC. 

 

 

Como resultado de esta investigación se ha propuesto un cambio importante en el régimen de 

lluvias y en las condiciones climáticas que imperaron en la costa semiárida de Chile durante el 

Holoceno temprano. La sedimentología y geomorfología del sitio QSJ sugieren un escenario 

climático árido sin ocurrencia de lluvias torrenciales, pero con gran humedad local producto del 

reforzamiento de neblinas costeras entre 13.000 y 8.600 cal años A.P. Las dunas de la región 

fechadas de manera indirecta a través de edades disponibles en sitios arqueológicos asociados, 

sugieren vientos del sur intensificados durante este periodo. 

 

 

El registro sedimentológico del sitio QSJ muestra que después de 8.600 cal años A.P. se puede 

interpretar un aumento de la frecuencia de episodios aluviales sugiriendo un nuevo régimen de 

lluvias en la costa semiárida de Chile caracterizado por lluvias torrenciales esporádicas que 

ocurrieron aún bajo un marco general de aridez.  

 

 

La comparación de estos resultados con otros indicadores paleoclimáticos y paleoceanográficos 

previos a lo largo de la región tropical‒subtropical del Pacífico Suroriental (14°‒34°S) permiten 

sugerir condiciones tipo La Niña durante 13.000‒8.600 cal años A.P., mientras que la ausencia de 

eventos de lluvias intensas en el norte de Chile y el asentamiento del nuevo régimen de lluvias 

sugerido en la costa semiárida de Chile durante 8.600‒5.700 cal años A.P. habría resultado del 

aumento de la influencia a gran escala del cinturón de Vientos del Oeste sobre Chile central, 

como se espera bajo condiciones neutras de El Niño‒Oscilación del Sur (ENSO: El Niño-

Southern Oscillation; Montecinos et al., 2011). Este cambio en la circulación atmosférica es 

compatible con un traslado hacia el ecuador de la influencia del Anticiclón Subtropical del 

Pacífico Suroriental respecto de la posición que tenía durante el Holoceno temprano, antes del 

establecimiento de la variabilidad de El Niño moderno hace 5.700 cal años A.P. 
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Los resultados de esta investigación en el área de Los Vilos se  exponen en dos publicaciones 

indexadas (Ortega et al., 2012 y 2013). El primer artículo (parte 4.2 de este capítulo) muestra en 

detalle los antecedentes, metodología, resultados, interpretaciones y discusiones respecto de los 

cambios paleoclimáticos y paleohidrológicos ocurridos en la costa semiárida de Chile durante el 

Holoceno, mientras que la segunda publicación (parte 4.3 de este capítulo) aborda los 

cuestionamientos realizados por Maldonado y Moreiras (2013), haciendo hincapié en el análisis 

integrado de todos los factores que inciden en la interpretación paleohidrológica-paleoclimática 

en el borde costero tales como las variaciones del nivel del mar y su incidencia en los procesos 

meteorológicos asociados a, por ejemplo, el desarrollo de neblina costera.  
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4.2 Artículo: Major hydrological regime change along the semiarid western coast of 

South America  
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4.3 Carta al Editor: Major hydrological regime change along the coast of South 

America—Response to comments by Maldonado and Moreiras (2013) 
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CAPITULO V 

 

 

REGISTRO SEDIMENTARIO MARINO DE TONGOY Y GUANAQUEROS (30ºS): 

VARIABILIDAD DECADAL A SECULAR EN EL HOLOCENO TARDÍO 

 

 

5.1 Introducción  
 

 

En este capítulo se presenta el estudio de los cambios hidrológicos que afectaron la costa 

semiárida de Chile durante los últimos siglos y de su variabilidad a largo plazo, según los 

resultados del análisis de testigos marinos de las bahías Tongoy y Guanaqueros (30°S). Los 

resultados paleoclimáticos están basados en su crono-estratigrafía e interpretación de indicadores 

sedimentarios y de geoquímica orgánica, mientras que el análisis predictivo para la región está 

basado en el estudio estadístico del registro paleohidrológico, específicamente del indicador 

sedimentario de escorrentía obtenido a partir de los sedimentos de uno de los testigos marinos, en 

el registro histórico de precipitaciones de la región y en 21 modelos climáticos del CMIP5 

(Coupled Model Intercomparison Project) promediados para el área de estudio.  

 

 

Como resultado de esta investigación se ha propuesto un cambio hidrológico que afectó la costa 

semiárida de Chile desde el siglo XIX. Los indicadores sedimentarios de escorrentía y 

meteorización en tierra indican que hubo un aumento de lluvias intensas a partir de CE 1820 bajo 

un contexto de desertificación. Los indicadores de geoquímica orgánica también evidencian un 

cambio significativo en la sedimentación de carbono orgánico, lo que se ha interpretado como la 

disminución del aporte de plantas terrestres hacia la bahía Tongoy junto con una mayor 

prevalencia de fitoplancton marino. Esto último es coherente con un aumento de la productividad 

sugerido por la mayor concentración de alquenonas. 

 

  

La variabilidad multi-decadal del índice de escorrentía lítica sugiere que las lluvias intensas 

ocurridas en la costa semiárida de Chile han sido fuertemente influenciadas por condiciones tipo 

El Niño durante los últimos dos siglos, siguiendo muy de cerca la variabilidad de la Oscilación 

Decadal del Pacífico (PDO). A su vez, el análisis de ondeletas  (o wavelets) y de valores propios 

de este mismo índice respalda el impacto de modos de baja frecuencia en la costa semiárida de 

Chile, reflejando notablemente el cambio secular en 1820 CE y la variabilidad tipo ENSO. 

 

 

El análisis predictivo para los próximos 80 años sugiere que la variabilidad de las lluvias intensas 

permanecerá sin variaciones; sin embargo, la tendencia general de las anomalías de 

precipitaciones continuará negativa contribuyendo a la desertificación de la costa semiárida de 

Chile. 
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5.2 Artículo: Enhanced ENSO-driven hydrological variations and persistent desertification 

at the Atacama’s southern edge since 19
th

 century   
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5.2.1 Abstract 

 

 

Severe hydrological impacts of rainfall variations, especially in semiarid regions, are among the 

most critical aspects regarding ENSO and global climate changes. Here, we assess rainfall 

behavior during 19
th

-20
th

 centuries and its projection into the 21
th

 century at the southern edge of 

the Atacama Desert. 

 

 

Sedimentary proxies from Tongoy Bay (30°S) point to increased sporadic heavy rains despite a 

secular aridification trend since CE 1820. We propose that this climate shift resulted from the 

greater influence of the inter-annual El Niño and interdecadal ENSO-like variability, 

concomitantly with strengthened atmospheric circulation at the southeastern rim of the 

subtropical anticyclone since the end of the Little Ice Age, and warmer sea surface temperatures 

along the subtropical Humboldt Current System. 

 

 

Meteorological data and CMIP5 results indicate that annual rainfall will decrease by 15-20% at 

the end of the 21
th

 century along the semiarid coast of Chile, as an outcome of climate change 

due to global warming. 

 

 

Keywords: Southeastern Pacific Subtropical Anticyclone; heavy rainfall; ENSO; global warming; 

CMIP5; aridification 

 

 

 

5.2.2 Introduction 

 

 

The El Niño-Southern Oscillation (ENSO) drives dramatic precipitation regime changes 

especially in the Southeastern Pacific (SEP) region (Dai and Wigley, 2000) where it strongly 

affects hydrology and water availability, agricultural and hydro-electricity production, ecosystem 

functioning and, more generally, sustainable development. Along the tropical to extratropical 

SEP, the warm phases of the ENSO cycle (El Niño) produce positive precipitation anomalies 

during the austral summer in Ecuador-northern Peru during the mature stage of El Niño; and in 

central Chile during its development phase in the previous  austral winter-spring season (Curtis 

and Adler, 2003). Heavy rainfall in the tropical SEP region is directly related to the eastward drift 

of the equatorial Pacific warm pool and associated convective clusters. Intense rainfall events in 

central Chile derive from atmospheric tropical-extratropical teleconnections (the Pacific South 

America – PSA pattern) triggered when anomalously warm sea-surface temperatures (SSTs) and 

deep convection reach the central equatorial Pacific during the development of El Niño (Rutllant 

and Fuenzalida, 1991). Despite substantial improvement in future projections of global rainfall 

variability related to ENSO (e.g. Power et al., 2013), it is critical to evaluate regional 

hydrological changes under the scope of variations in tropical-extratropical PSA teleconnection 

patterns related to El Niño (following Mo, 2000) and major components of the global climate 

system like the subtropical anticyclones. 
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The semi-arid coast of Chile (25-30°S) lies at the southern edge of the hyperarid Atacama Desert, 

a region where hydrology strongly depends on the arrival of sporadic mid-latitude weather 

disturbances during the austral winter-spring season. During El Niño, warmer SST conditions in 

the central equatorial Pacific result in anomalous convection there, concomitant with weakened 

trade-winds and local strengthening of the subtropical jet stream (Gallego et al., 2005). The latter 

results in the PSA teleconnection pattern which favors higher frequency/persistence of blocking 

anticyclones west of the Antarctic Peninsula (Rutllant and Fuenzalida, 1991; Montecinos et al., 

2000; Montecinos and Aceituno, 2003), driving the mid-latitudes storm tracks toward central 

Chile.  

 

 

Previous work pointed to a change in regional ocean-climate conditions during the 19
th

 century. 

The impact of the El Niño seems to have been different prior to the early 19
th

 century as 

compared with the 20
th

 century,
 
as suggested by more frequent correlations since around CE 1817 

between heavy rainfall documented from Ecuador-northern Peru and central Chile (Ortlieb et al., 

2002; Ortlieb and Vargas, 2002; Ortlieb, 2004). Marine sediment records from northern Chile 

(23°S) exhibit a secular change during the 19
th

 century, with a transition period between CE 1820 

– 1878, resulting in enhanced interdecadal ENSO-like variability of the along-shore upwelling-

favorable southerly winds, increased productivity and cooling of the coastal ocean since CE 1878 

and during the 20
th

 century (Vargas et al., 2007). Similar ocean-climate interaction has been 

documented for the mid 70’s abrupt shift from the cold to the warm phase of the Pacific Decadal 

Oscillation (PDO) at 23°S (Rutllant et al., 1998; Zhang et al., 1997; Mantua et al., 1997). 

Likewise, results from marine sediments off central Peru (12-14°S) suggest a change from wetter 

to drier climate and enhancement of sediment redox conditions since CE 1820, with strengthened 

wind-driven upwelling, coastal cooling and increased productivity since CE 1870, which has 

been related to a northward migration of the Intertropical Convergence Zone and Southeastern 

Pacific Subtropical Anticyclone (SEPSA), together with intensified Walker circulation since the 

end of the Little Ice Age (LIA; Sifeddine et al., 2008; Gutierrez et al., 2009). 

 

  

During the 20
th

 century, the semi-arid region of Chile exhibited interdecadal ENSO-like (PDO) 

variability superimposed on a general decreasing trend in total annual rainfall (Quintana and 

Aceituno, 2012; Schulz et al., 2012), with successions of rainy years and severe multi-annual 

droughts. Heavy rainfall during strong or moderate El Niño events resulted in strong alluvial 

episodes driving localized runoff in the hyperarid and semi-arid coastal Atacama Desert 

(Garreaud and Rutllant, 1996; Vargas et al., 2000, 2006; Ortega et al., 2012). 

 

 

Here, we analyzed marine sediments and meteorological records from the subtropical semi-arid 

coastal region of Chile (30°S), complemented with Coupled Modeling Intercomparison Project 5 

(CMIP5) climate change simulations, to assess hydrological variations related to ENSO and to 

ocean-climate changes during the 19
th

 and 20
th

 centuries, with the aim to evaluate climate 

projections for the 21
th

 century at the southern edge of the hyperarid Atacama Desert. 
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5.2.3 Sampling area and methods 

 

 

The semi-arid coast of Chile is located in a transitional climate zone between the hyperarid 

Atacama Desert and wetter central Chile (Fig. 1). Here, most of the rainfall occurs during the 

austral winter-spring associated with the seasonal migration of the SEPSA (113 mm/yr annual 

mean at La Serena); nevertheless, sporadic heavy rainfall events that can exceed 100 mm in a day 

tend to occur in connection with strong El Niño episodes (Ortega et al., 2012).  

 

 

Tongoy Bay, situated about 40 km south of La Serena (30°S), is an “upwelling shadow” area 

(sensu Graham and Largier, 1997), which is most of the time protected from the direct influence 

of the climatological southwest winds (e.g. Rahn et al., 2011), while being strongly influenced by 

adjacent coastal upwelling (Rutllant and Montecino, 2002). In addition, the bay receives sporadic 

alluvial discharge from a coastal watershed composed of several creeks, resulting in favorable 

conditions for accumulating both upwelling-driven biogenic remains and lithogenic material from 

coastal runoff at the sea bottom (Fig. 1; Fig S1). 

 

 

We analyzed a 44-cm long sediment gravity core collected at 82 m water depth in Tongoy Bay 

(TO04C6: 30°14.57’S, 71°35.99’W) in 2004 onboard the Stella Maris R/V. The sediment core 

was sliced every 0.5 cm for geochronological, mineralogical and organic geochemistry analyses. 

 

 

Geochronology was estimated from 
210

Pb downcore data, by calculating the mass accumulation 

rate from excess 
210

Pb in the upper 15 cm (0.175±0.026 g cm
-2 

y
-1

; Fig. S2), determined from 

alpha spectrometry of its daughter 
210

Po (Flynn, 1968). In the absence of any discontinuity, this 

mass accumulation rate was then extrapolated to the rest of the sedimentary column, but 

considering the method used here we focused our paleoceanographic interpretations on the last 

200 years (CE 1800-2000), a period for which the geochronological model is well constrained by 

excess 
210

Pb downcore data (Fig. 2; Fig. S2). Mineralogical composition such as lithogenic 

particles and clays were quantified through Fourier Transformed Infrared Spectrometry (FTIR; 

Bertaux et al., 1998; Vargas et al., 2004). We used the flux of lithogenic particles (quartz and 

albite) as a proxy for runoff, and, because hydrolysis regimes in soils are needed to produce 

kaolinite from feldspars (Wan et al., 2006; Trentesaux et al., 2003; Liu et al., 2003), we used the 

ratio between this kind of clay and albite as an index of weathering on land. Grain size variations 

were measured through laser spectrometry to support runoff interpretations. Organic geochemical 

proxies as total organic carbon (Corg), C/N ratio and stable isotope (δ
13

C) were determined from 

acidified sediments in order to assess sources of sedimentary organic matter (Meyers, 1997; 

Vargas et al., 2004; 2007; Gutiérrez et al., 2011). Alkenone-based SST values were estimated 

according to Prahl et al. (1988). 

 

  

The long term climatological analysis of precipitation was based on local rain gauge data at the 

Copiapó, La Serena and Puerto Oscuro stations (Fig. 1), and compared with climate model 

simulations of the CMIP5 (Taylor et al., 2012) averaged over the study area. We used the 

historical simulations that span the period CE 1850–2005, forced by observed concentrations of 

greenhouse gases, volcanic eruptions and solar activity. Future projections follow the 
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“Representative Concentration Pathway” 8.5 (RCP8.5) scenario corresponding to a “business as 

usual” type of emission scenario that ends with atmospheric CO2 concentrations above 900 ppm 

by 2100, equivalent to 8.5 Watt/m
2
 radiative forcing by that time. From 40 existing models, we 

retained 24 that were able to reproduce the observed annual cycle of precipitation in the region 

(Fig. S3). 

 

 

5.2.4 Results and Discussion 

 

 

5.2.4.1 Climate changes in the recent past from sedimentary proxies 

 

 

Mineral and organic geochemical proxies show significant secular trends, with changes during 

the 19
th

 century (Fig. 2). Lithic fluxes show a shift from relatively low to high values since 

around CE 1820 (mean values of 87 mg/cm
2
yr and 111 mg/ cm

2
yr, before and after CE 1820, 

respectively; Fig. 2b), suggesting an intensification of processes supplying lithogenic material 

towards the coastal marine basin, such as runoff and eolian transport from coastal watersheds. 

Given the high amount of lithic material in marine sediments from Tongoy Bay (30-80% in core 

TO004C6), with respect to other, similar basins located further north along the hyperarid coastal 

Atacama Desert, where lithogenic particles in marine sediments are of eolian origin associated 

with dominant southerly winds (3-15%) at similar water depth and distance to the coastline in 

Mejillones Bay (Vargas et al., 2004; 2007), we suppose that most of the lithogenic material in the 

analyzed sediment core from Tongoy basin is associated with runoff. Mean grain size values also 

show a concomitant increase, supporting this intensification since CE 1820 (Fig. 2c). Inversely, a 

concomitant decrease in the kaolinite/albite ratio (Fig. 2a), indicates a reduction in chemical 

weathering associated with rain water in the adjacent coastal environment. In addition, organic 

geochemical proxies like C/N and δ
13

C exhibit a change from more variable values around 13±2 

and -14±3, to more stable values around 9±0.5 and -20±1.2, respectively (Fig. 2f, g; Fig. S4). 

This suggests a change in the dominant source for organic carbon deposition in coastal marine 

sediments (following Meyers, 1997), from more terrestrial (albeit more variable) values before 

CE 1820 to more marine (and stable) values, since CE 1878. We interpret these changes as the 

result of a hydrological regime shift towards desertification of the semi-arid coast associated with 

a decrease in total annual precipitation, but an increased influence of heavy and sporadic rainfall 

events since CE 1820 (Fig. 1). The former is accompanied by a reduction in total organic carbon 

content from 1.5±0.4% to 0.8±0.1%, previous to CE 1820 and after CE 1878, respectively, which 

is consistent with a reduction in the input of continental organic carbon due to general 

desertification since CE 1820 and with increasing marine productivity as suggested by the 

alkenone-content (Fig. 2e, h).  

 

 

Analysis of historical precipitation data from the semi-arid coast of Chile between CE 1950-

2000, has shown that heavy rainfall driving flooding events has occurred mostly linked to the 

PSA teleconnection pattern climatic scenario during El Niño, and that those cases were more 

frequent during the last warm phase (1976-1998) of the Pacific Decadal Oscillation (PDO) with 

respect to the previous cold phase (1943-1976) (Fig. 3; Ortega et al., 2012; Zhang et al., 1997; 

Mantua et al., 1997; Garreaud and Battisti 1999). A general decreasing trend and interdecadal 

variations of rainfall was also noted previously from meteorological records spanning the period 
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CE 1900-2007 from this semi-arid region (Shulz et al., 2011; Quintana and Aceituno, 2012). As 

expected, the lithic flux curve from Tongoy Bay roughly follows the frequency of historical 

flooding events and presents a positive correlation with the PDO index (Fig. 3; r = 0.53, p > 

0.05). This interdecadal association is clearer since CE 1820, despite the multi-decadal signal 

from the lithic flux curve ranging between 41-61 years, present in the entire time series according 

to statistical analyses (Fig. 3 and Fig. S5 and S6). Therefore, we propose that the warm phases of 

ENSO-like conditions modulate the frequency of torrential/heavy precipitation events, especially 

during a strong inter-annual El Niño, despite the desertification trend. This is consistent with the 

onset of more frequent synchronicity between torrential rainfalls in the Ecuador-northern Peru 

and central Chile regions during strong El Niño events, as deduced from documentary records 

after the early 19
th

 century (Fig. 3; Ortlieb et al., 2002; Ortlieb and Vargas, 2002). 

 

 

The hydrological shift proposed here occurred following a warming regional trend in sea surface 

temperatures along the subtropical Humboldt Current System evidenced by alkenone-derived 

SST at Tongoy Bay (30ºS; Fig. 2d) and off Concepción (36.5ºS; Vargas et al., 2007), which can 

be associated with a general warming trend in the tropical Pacific basin since the end of the Little 

Ice Age (e.g. Conroy et al., 2009; Oppo et al., 2009). After CE 1820, alkenone-derived SSTs at 

Tongoy Bay show cooling periods superimposed on this regional warming trend, evidencing 

intensified coastal upwelling as a consequence of strengthened coastal southerly winds, which 

favored higher marine phytoplankton productivity as suggested by the long-chain alkenone 

content (Fig 2e). Clear cooling trends of coastal alkenone-derived SSTs have been observed off 

northern Chile (23°S, Vargas et al., 2007) and southern Peru (15°S; McCaffrey et al., 1990; 

Gutierrez et al., 2011), associated with the reinforcement of the upwelling-favorable southerly 

winds  along the eastern rim of the SEPSA. This phenomenon has been observed at shorter time 

scales off Mejillones (Rutllant et al., 1998) and during the afternoon off Tongoy Bay, where it is 

favored by coastal topography (Rahn et al., 2011; Garreaud et al., 2011). The proposed 

reinforcement of the southeastern rim of the SEPSA following the end of the LIA hampered the 

entrance of frontal seasonal rainfall systems into the semi-arid coast of Chile, allowing for the 

development of heavy and sporadic rainfalls (e.g. cutoff lows). At the inter-annual scale, El Niño 

conditions seem more favorable for these events to occur, in connection with the convective 

phase of the Madden-Julian Oscillation around the central equatorial Pacific and the negative 

phase of the Antarctic Oscillation (Juliá et al., 2012). To the north, the intensified southerly winds 

likely contributed to the strengthening of the Walker Circulation through cold water advection, as 

suggested by Sifeddine et al. (2008) and Gutierrez et al. (2009). 

  

 

5.2.4.2 Future scenarios from CMIP5 model simulations  
 

 

Precipitation from CMIP5 historical simulations, averaged over the study region (Fig. 1) were 

compared with observations. The standardized annual precipitation and 10-year running mean at 

La Serena show a general decreasing trend (Fig. 4a) reflecting the persistent aridification process 

that affects the semi-arid coast of Chile. The linear trend over the complete observed period 

(1869–2012), indicates that La Serena has had a 4% decrease in precipitation per decade (Fig. 4a 

and Fig. S7), as documented by Schulz et al. (2011) and Quintana and Aceituno (2012). A similar 

calculation for the CMIP5 simulations indicates no significant trend over the 20
th

 century, and 

about a 2% per decade decrease for the 21
th

 century (Fig 4b), which would lead to a 15–20% 
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decrease in precipitation by the end of this century, hence projecting the continuity of the 

desertification process along the semi-arid coast. Inter-annual variability represented by the mean 

absolute deviation of precipitation (Fig. 4c), also will decrease towards the end of the century, 

being close to the 20
th

 percentile of the 20
th

 century, throughout the 21
th

 century.  

 

 

Further quantification of the statistical characteristics of observations and models was carried out 

by calculating both inter-annual and decadal variability, and corresponding percentages of 

explained variance, as well as spectral analysis for the La Serena meteorological station, the 

historical simulations and the RCP8.5 projections. Spectral analysis of La Serena precipitation 

time series indicates important inter-annual variability, as well as decadal variability at around 18 

years, similar to the PDO. Most of the CMIP5 simulations also present decadal variability. In the 

observations, the inter-annual and decadal variability represent about 35% and 5% of the total 

variance, respectively (Fig. S7a). CMIP5 simulations show similar values for inter-annual and 

decadal variability. The same calculations for the RCP8.5 simulations indicate no significant 

changes throughout the 21
th

 century, discarding important changes in the inter-annual and 

decadal variability related to ENSO and ENSO-like conditions.  

 

 

In summary, the aridification process along the semi-arid coast of Chile is projected to continue 

during the 21
th

 century regardless of ENSO activity, related to global warming and probably to 

the strengthening of the eastern edge of the SEPSA together with the expected widening of the 

Hadley Cell described by Johanson and Fu (2009), similar to the coastal process and latitudinal 

poleward expansion interpreted for the early 19th century climate change deduced from 

sedimentary proxies. 

 

 

5.2.5 Concluding remarks 

 

 

From the analysis of marine sediments, meteorological data and model results, we propose that 

the modern climate and hydrological pattern prevailed since the early 19
th

 century along the semi-

arid coast of Chile, and will continue to drive desertification at the Atacama Desert’s southern 

edge during the 21
th

 century. 

 

 

Sedimentological proxies show a hydrological change along the semi-arid coast of Chile (30°S) 

characterized by increased heavy rainfall events since CE 1820 under an aridification trend. We 

propose that more frequent and intense heavy rainfall events during inter-annual El Niño since 

CE 1820 are linked to a more frequent/persistent PSA teleconnection pattern modulated by 

enhanced interdecadal ENSO-like variability since the early 19
th

 and during the entire 20
th
 

century. 

 

  
Persistent desertification in this semi-arid region can be associated with an increased influence of 

the southeastern rim of the SEPSA since CE 1820, suggesting its poleward expansion 

concomitantly with a regional surface warming trend along the subtropical Humboldt Current 

System, which reinforced southerly winds and coastal upwelling.  
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Assessment of the climate change projection from the RCP8.5 emission scenario suggests a 

negative precipitation trend (ca. 15–20% decrease), contributing to the ongoing aridification of 

this semiarid region towards the end of the 21
th

 century. We propose that this is an outcome of 

global warming that induced the strengthening and poleward expansion of the SEPSA, 

independently from ENSO behavior. 
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5.2.8 Figures 

 

 
 

Figure 1. Study area. a) Average (2000-2004, QSCAT) surface vector wind (m s
-1

) over the 

eastern South Pacific during the austral summer (H= Southeastern Pacific Subtropical 

Anticyclone) (Flores-Aqueveque et al., 2014). b) Geographical, climatological and oceanographic 

context of the semi-arid Atacama’s southern edge.  Black star shows the location of marine 

gravity core TO04C6 in Tongoy Bay. Note the rainfall seasonality and its strong latitudinal 

gradient. The composite mean (1948-2011, NOAA extended SST data) of sea surface 

temperatures during the austral winter–spring season is also shown (blue lines). Red rectangle 

indicates the area considered for CMIP5 model simulations.  
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Figure 2. Sedimentary proxies from core TO04C6 (Tongoy Bay, 30ºS). a) Variability of 

kaolinite/albite ratio interpreted as a weathering index in coastal watersheds. b) Reconstructed 

fluxes of lithic minerals (quartz and albite), interpreted as a proxy of coastal runoff. Gray 

horizontal lines show lithic flux average before and after CE 1820 c) Grain size variations are 

presented by the principal mode and the median. d) Alkenone derived SST. e) Alkenone content 

in sediments. f) C/N ratio from sedimentary organic matter. g) 
13

C from sedimentary organic 

matter. h) Total organic carbon in sediments. 



104 

 

 
Figure 3. a) Positive correlation between lithic fluxes (red line) and PDO (blue line) (r=0.53), 

light blue lines correspond to the multidecadal signal from the lithic flux components. c) Total 

annual rainfall at La Serena (30°S), and documentary historical records of debris flow events 

along the semiarid coast of Chile. Note that the lithic fluxes from Tongoy Bay appear to follow 

the warm phases of PDO, as well as the historical debris flow (red arrows) from the semi-arid 

region that are more frequent during the warm phases of PDO (orange bars) (Ortega et al., 2012; 

Zhang et al., 1997; Mantua et al., 1997).  b) Documentary historical record of heavy rainfall 

events in Ecuador, northern Peru and central Chile by Ortlieb et al. (2002); yellow bars 

correspond to less robust data; red double arrows indicates confirmed correlation, whereas double 

segmented black arrows indicate possible correlation. Note the onset of synchronicity between 

the tropical (Ecuador and northern Peru) and subtropical (central Chile) regions since CE 1817 

(Ortlieb et al., 2002).  
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Figure 4. Comparison between observed precipitation and CMIP5 long-term model results. a) 

Historical annual rainfall anomaly at La Serena standardized by annual mean precipitation and 

the 10-year running mean (thin and thick red lines, respectively). b) CMIP5 annual rainfall 

anomaly, given by the standardized precipitation obtained from model simulations (thin orange 

lines), 20–80
th

 percentile range (orange bar), and model mean (thick orange line). c) CMIP5 

inter-annual rainfall variability, given by the mean absolute deviation of the standardized 

precipitation over a 20-year sliding window (thin gray lines), 20–80
th

 percentile range (purple 

bar), and model mean (thick purple line). 
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5.2.9 Supplementary material 

 
 

 

 

 

 
 

Figure S1. Geomorphological and oceanographical setting of Tongoy Bay. Black star indicates the marine 

core site TO04C6. White line indicates hydrographical basin and the thin white arrows show the runoff 

through the ravines toward the bay. Dominant wind direction and upwelling are also indicated.   
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Figure S2. Lead-210 downcore data. 

 

 

 
 
Figure S3. Precipitation climatology over the period 1961-1990. Historical data from Copiapó, La Serena 

and Puerto Oscuro and the correct representation of seasonality from CMIP5 models. 
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Figure S4. Organic matter sources based on C/N and 

13
C relation (Meyers, 1997). Organic geochemical 

proxies were performed at the University of California Davis Stable Isotope Facility  

 

 
 
Figure S5. Singular spectral and wavelet power spectrum analyses of the lithic fluxes. 
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Figure S6. Power spectrum of the lithic fluxes. 

 

 

 
 

Fig.S7. Comparison between historical and projected CMIP5 model results. a) Inter-annual and decadal 

rainfall variability. b) Decadal precipitation trend. Observed rainfall data is shown by the green cross.  
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5.3 Registro sedimentario de los últimos siglos 

 

 

A continuación se presentan los análisis realizados a dos testigos marinos obtenidos el año 2011 

desde las bahías de Tongoy (TK2) y Guanaqueros (GUK1) (Figura 5.1), los cuales han permitido 

robustecer y extender la información paleoclimática obtenida a partir del primer testigo TO04C6 

extraído desde la bahía Tongoy (ver sección 5.2; en este capítulo). 

 

 

 
 

Figura 5.1 Contexto geomorfológico y oceanográfico de las bahías Tongoy y Guanaqueros. Localización 

de los testigos marinos TK2, GUK1 (estrellas rojas) y TO04C6 (estrella negra). Líneas anaranjadas 

indican ubicación de perfiles acústicos representativos A, B, C y D. Datum: PSAD 56. 
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5.3.1 Testigo TK2, Bahía Tongoy 

 

 

El testigo de sedimento marino TK2 de 90 cm de largo fue extraído desde el extremo 

noroccidental de la bahía Tongoy (30°14,2’S; 71°36,4’W), desde 88 metros de profundidad y a 

870 metros del testigo TO04C6 (ver Fig. 5.1). Como se ha indicado en el segundo capítulo de 

esta tesis doctoral, la preservación de los sedimentos depositados en esta zona estaría favorecida 

por Punta Lengua de Vaca, rasgo geomorfológico que impediría la erosión del fondo marino 

provocado por el fuerte oleaje mar adentro. 

 

 

Los perfiles acústicos muestran que los puntos de extracción de los testigos TK2 y TO04C6 se 

encuentran en una zona de depositación distal. A grandes rasgos se puede observar en el perfil A, 

orientado de sur a norte, la depositación progradacional relacionada al recogimiento del océano 

durante el Último Máximo Glacial (Fig. 5.2). Cabe destacar la alta pendiente que presentan estos 

depósitos. Sobre ellos se observa el solapamiento extensivo costero (coastal onlap), caracterizado 

por la depositación agradacional asociada al aumento del nivel del mar durante el Holoceno. 

Cabe destacar que los testigos se encuentran en una zona de depositación distal adyacente a una 

zona de alta pendiente. En el perfil B, orientado de oeste a este, se observan paleocanales 

rellenos, los cuales deberían estar correlacionados con las grandes quebradas que hoy en día 

llegan hasta la línea de costa actual, y que seguramente durante el Último Máximo Glacial 

llegaban varios kilómetros mar adentro. También se observa que el espesor aproximado de los 

sedimentos holocenos en la zona de extracción alcanzaría los 4-6 metros de espesor.  

 

 

 

 
 

Figura 5.2. Perfiles acústicos de bahía Tongoy y ubicación proyectada de TK2 (ver perfiles ampliados y 

en detalle en Anexo A). 

 

 

El testigo TK2 está compuesto por arena limosa color café verdoso. Aunque a simple vista el 

testigo es más bien masivo, la imagen radiográfica logra develar algunos contactos y algunas 

estructuras sedimentarias no muy claras que podrían asociarse a eventos de escorrentía hacia la 

bahía (Figura 5.3).  
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Figura 5.3. Descripción y estructuras sedimentarias presentes en TK2. Flechas blancas indican contactos 

sedimentarios, líneas punteadas señalan rastros de bioturbación.
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La imagen radiográfica muestra cambios de densidad a lo largo del testigo marino consistentes 

con variaciones en el tamaño de grano y en la presencia de conchillas. A grandes rasgos se 

pueden reconocer tres unidades, y su distinción se hace aún más evidente en la curva de densidad 

basada en la escala de grises (Fig. 5.3).  

 

 

De arriba hacia abajo, la primera unidad denominada Unidad 1, está constituida por arena muy 

fina limosa, aproximadamente un 30% de conchillas, rastros de bioturbación y contactos 

irregulares bastante difusos (Figura 5.3.). El techo de la segunda unidad, Unidad 2, está en 

contacto gradual con la primera, sus sedimentos son más finos y se logran reconocer contactos 

irregulares nítidos y algunos horizontales más bien difusos. También se observan algunos rastros 

suaves de bioturbación. La unidad inferior o Unidad 3, es más bien masiva, con predominancia 

de arena muy fina y en contacto gradual con la unidad sobreyaciente. Es probable que la poca 

claridad de los contactos se deba al bajo contraste entre las láminas o estratos sedimentarios 

debido al gran porcentaje de arena muy fina en todas las unidades. 

 

 

La bioturbación provoca la mezcla interna de los sedimentos y, por lo tanto, contribuye a la 

homogenización de las diversas señales presentes en el testigo, entre ellas la señal detrítica. Es 

por este motivo que una de las interrogantes a resolver mediante el análisis de fluorescencia de 

rayos X (FRX) consistió en determinar el grado de bioturbación que afectó al testigo y, por lo 

tanto, estimar cual sería la resolución de la señal detrítica presente. Para ello se puso especial 

atención a las imágenes de los elementos asociados a minerales detríticos refractarios (Si, Al, Ti, 

K, Fe y Cr). Los minerales detríticos refractarios son aquellos que poseen una baja 

susceptibilidad a la meteorización y/o diagénesis, tales como el cuarzo y los feldespatos, y según 

nuestra hipótesis, éstos habrían alcanzado el fondo de las bahías de Tongoy y de Guanqueros a 

través de flujos detríticos relacionados a eventos de lluvias intensas.  

 

 

Los resultados de FRX para cada elemento se muestran en la Fig. 5.4, donde se muestra la 

imagen correspondiente a la distribución del elemento en la franja central del testigo, de 12 mm 

de ancho, junto con la curva promedio. 
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Figura 5.4. Resultados de fluorescencia de rayos X en el testigo TK2. Zonaciones nítidas de elementos asociados a minerales detríticos se indican con una 

llave. Barras grises indican períodos de mayor escorrentía hacia la bahía deducido desde los mayores valores de los elementos Ti, K, Fe y Cr, asociados a 

minerales detríticos. 
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A pesar que las imágenes de fluorescencia de rayos X solo muestran la distribución de los 

elementos en una franja central del testigo, las zonaciones observadas para los elementos Ti, K, 

Fe y Cr son bastante claras (Figura 5.5). Además, se observa que las zonaciones son más nítidas y 

con picos más intensos en la mitad superior del testigo, indicando que la bioturbación observada 

en las radiografías es más bien leve y que períodos con mayor escorrentía hacia el fondo de la 

bahía estarían preservados en el registro sedimentario. 

 

 

 
 

Figura 5.5. Distribución y curvas de los elementos refractarios Ti, K, Fe y Cr en el testigo TK2. 

Zonaciones más nítidas se han indicado con una llave. Barras grises indican períodos de mayor escorrentía 

asociado a los peaks de estos elementos. 

 

 

Las zonaciones de los elementos Si y Al se observan de manera más difusa. La curva del Al 

presenta una gran variabilidad, probablemente asociada a su alta absorción en la atmósfera, sin 

embargo, a grandes rasgos la curva es bastante concordante con los demás elementos (Figura 

5.6). La curva del Si también es bastante concordante, sin embargo, los mayores valores en la 

mitad inferior del testigo podrían explicarse por una probable existencia de sílice biogénico. 
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Figura 5.6. Distribución y curvas de los elementos Si y Al del testigo TK2. 

 

 

La escasa variabilidad de las razones Si/Ti y K/Ti (Figura 5.7) permiten deducir un origen similar 

de estos elementos, que según nuestra hipótesis corresponden a detritos arrastrados en períodos 

de mayor escorrentía. La razón Ca/Ti es prácticamente constante en la mitad inferior del testigo, 

sin embargo, en la mitad superior ésta presenta una variabilidad importante, probablemente 

relacionada con una variación de las condiciones para la vida bentónica en el fondo de la bahía. 
Esta inflexión es concomitante con el aumento de escorrentía que se deduce del aumento de los 

elementos refractarios detríticos, sugiriendo que a partir de ese momento hubo un cambio en las 

condiciones océano-climáticas, que no solo habría afectado el régimen de lluvias en la costa 

semiárida de Chile, sino que también la vida bentónica dentro de la bahía, probablemente 

asociado a variaciones de la surgencia y productividad. 
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Figura 5.7. Razones Si/Ti, K/Ti y Ca/Ti a lo largo del testigo TK2. 

 

 

 

5.3.2 Correlación testigo TK2 versus TO04C6 

 

 

Debido a que no hay un control crono-estratigráfico calibrado, la correlación de TK2 versus 

TO04C6 se realizó en base a la variación de la densidad, que en el caso de TK2 fue inferida a 

través del índice de escala de grises obtenida a través del tratamiento de la imagen radiográfica 

con el software Image J. Sin embargo, cabe destacar que las edades radiocarbónicas presentan 

cierta coherencia en profundidad. 

 

Como se observa en la figura 5.8, las zonaciones detríticas del testigo TK2 muestran una 

correspondencia bastante buena con los períodos de mayor escorrentía deducidos de los datos de 

mineralogía de FTIR del testigo TO04C6. Dicha correlación será constatada una vez que se tenga 

un control crono-estratigráfico de TK2. Cabe hacer notar que si esta correlación fuese correcta, es 

probable que el registro paleoclimático de TK2 abarque los últimos mil años y que la resolución 

de la señal detrítica sea multi-decadal al igual que en TO04C6. 
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Figura 5.8. Correlación TK2 versus TO04C6. 
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5.3.3 Testigo GUK1, bahía Guanaqueros 

 

 

El testigo de sedimento marino GUK1 de 100 cm de largo fue extraído desde el extremo 

nororiente de la bahía Guanaqueros (30°9,7’S; 71°26,4’W) a 88 metros de profundidad. De 

manera similar a la bahía Tongoy, Punta Guanaqueros contribuiría a la preservación de los 

sedimentos depositados (Fig. 5.1). 

 

 

Los perfiles acústicos muestran a grandes rasgos la sedimentación progradacional, relacionada 

seguramente a la baja del nivel del océano durante el Último Máximo Glacial, y luego sobre ella 

la sedimentación agradacional asociada al aumento del nivel del mar post-glaciación y a la 

sedimentación holocena-reciente (Fig. 5.9). También se observa que el punto de extracción se 

encuentra en una zona distal de depositación, donde se identifica laminación y un espesor 

aproximado de los sedimentos holocenos cercano a los 4 ó 6 metros. Los perfiles además 

confirman la suave pendiente de la bahía.  

 

 

 
 

Figura 5.9. Perfiles acústicos de bahía Guanaqueros y ubicación proyectada del testigo GUK1. 

 

 

El testigo GUK1 está compuesto por limo arenoso de color café verdoso y sus características 

sedimentológicas señalan tres fases o intervalos sedimentológicos distintos (Figura 5.10). En la 

Unidad 1 (0-43cm de profundidad) predomina la arena muy fina por sobre el limo y contiene 

aproximadamente un 20% de conchillas. Las estructuras sedimentarias son bastante difusas, pero 

se pueden reconocer algunas laminaciones gruesas y contactos irregulares. La Unidad 2 (43-75 

cm) limita con la parte superior con un contacto bastante nítido entre arena y limo. Esta parte se 

caracteriza por poseer sedimentos de menor tamaño (limo), una baja cantidad de conchillas 

(~10%) y estructuras sedimentarias muy nítidas tales como laminación y estratificación cruzada. 

Su base laminada está en contacto gradual mixto con la Unidad 3 (75-100 cm). La Unidad 3 está 

compuesta por una matriz de arena muy fina y limo que contiene una alta densidad de conchillas. 

El tamaño y concentración de conchillas decrecen hacia el techo de esta unidad, de 7 a 0,8 cm y 

de 90 a 50%.  

 

 

Como resultado del análisis de conchillas de la base de la Unidad 3, primeros 12 cm, si bien se 

encontraron algunas conchillas rotas, se determinó una gran cantidad de conchillas enteras y 
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ligadas que sugieren su formación in situ y una sedimentación de baja energía que las habría 

preservado. Las principales especies reconocidas en la base corresponden a Nuculana Cuneata, 

Carditella Tegulata y Nassarius Gayi (Fig. 5.11) por lo que se sugiere un ambiente 

depositacional infralitoral. También se encontró una importante cantidad de foraminíferos, cuya 

concentración aumenta hacia el techo, sin embargo, como solo fueron lavados con agua destilada 

los primeros 12 cm de la base del testigo, se desconoce si los foraminíferos están presentes a lo 

largo de todo el testigo.  
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Figura 5.10. Descripción y estructuras sedimentarias presentes en GUK1.  
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Figura 5.11 Conchillas encontradas en la base de GUK1 (Unidad 3, primeros 12 cm).              

A) Nuculana (Saccella) cuneata (Sowerby, 1833); B) Carditella tegulata (Reeve, 1843); C) Nassarius 

gayi (Kiener, 1835) 

 

 

El análisis de FRX fue abordado de igual manera que en TK2. Los resultados muestran 

zonaciones claras en el Si, Ti, K y Fe (Fig.5.12 y 5.13), por lo que se deduce una baja influencia 

de bioturbación. Si bien las zonaciones de elementos son más nítidas en la Unidad 1 del testigo, 

la preservación de la señal detrítica en la Unidad 2 también está sustentada por la estratigrafía, ya 

que los niveles con mayores cantidades de elementos detríticos refractarios se correlacionan con 

discordancias erosivas en su base. 

 

 

La pequeña variabilidad que presentan las razones Si/Ti y K/Ti indican que estos elementos 

poseen un origen común (Fig. 5.14). Distinto es el caso de Ca/Ti, que presenta una variabilidad 

importante y cuyos máximos tienen una correspondencia con las depresiones de elementos 

detríticos refractarios. Los máximos de Ca/Ti y Sr/Ti, podrían corresponder a una mayor 

presencia de foraminíferos y se podrían interpretar condiciones favorables para la vida 

foraminífera durante períodos de menor escorrentía.  

 

 

El olor de huevo podrido característico del ácido sulfhídrico presente en los sedimentos de la 

Unidad 3 de GUK1, indica condiciones de muy bajo oxígeno probablemente relacionadas a la 

alta densidad de fauna bentónica presente en esta unidad y su consiguiente alta demanda de 

oxígeno.  . 
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Figura 5.12 Resultados de fluorescencia de rayos X en el testigo GUK1. Zonaciones nítidas de elementos asociados a minerales detríticos se indican con 

una llave. Barras grises indican períodos de mayor escorrentía deducida desde los elementos asociados a minerales detríticos (Si, Ti, K y Fe). 
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5.13. Distribución de los elementos Si, Ti, K y Fe. 

 

 

 
Figura 5.14. Variabilidad de las razones Si/Ti, K/Ti, Ca/Ti, Sr/Ti a lo largo del testigo GUK1. 
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5.3.4 Correlación estratigráfica entre los registros de las bahías de Tongoy y 

Guanaqueros 

 

 

En ambas bahías, la localización de los testigos es bastante similar, sin embargo, la bahía 

Guanaqueros presenta una menor contribución de sedimento desde las quebradas relativo a 

la bahía Tongoy, la cual está conectada con quebradas bastantes más desarrolladas. El 

menor aporte desde las pequeñas quebradas del área de Guanaqueros, explica el menor 

tamaño de grano de los sedimentos que constituyen GUK1 respecto de TK2, lo que 

probablemente también ha favorecido el desarrollo y preservación de laminación, sobre 

todo en la parte media del testigo. A pesar del menor aporte sedimentario desde las 

quebradas a bahía Guanaqueros, ambas señales detríticas y el aumento del tamaño de grano 

en las unidades superiores de ambos testigos sugieren un importante cambio en la 

escorrentía, y por lo tanto, en la hidrología del área de Tongoy y Guanaqueros, 

probablemente relacionado con un cambio climático que favoreció la intensidad de las 

lluvias y, por lo tanto, el arrastre de sedimento hacia la costa. 

 

Las señales detríticas de los testigos TK2 y GUK1 son bastante congruentes (Fig. 5.15), lo 

cual apunta a que los cambios sedimentológicos determinados en los testigos no 

corresponden a variaciones locales dentro de la bahía, sino que serían representativos de las 

variaciones climáticas de la costa semiárida. 

 

La correlación basada en la densidad entre TK2 y TO04C6, muestra una buena 

correspondencia entre las señales detríticas. Por lo tanto, la información de TK2 parece 

respaldar que a partir de 1820 CE hubo un aumento de la escorrentía, la cual estaría 

asociada a la intensificación de las lluvias relacionadas con condiciones tipo El Niño en un 

contexto de desertificación, según sugieren los indicadores sedimentológicos y 

geoquímicos del testigo TO04C6.  

 

Las tres unidades determinadas en los testigos TK2 y GUK1, sugieren que hubo cambios 

oceáno-climáticos anteriores a 1820 AD, y probablemente de mayor envergadura, ya que 

según la correlación entre TK2 y TO04C6, el cambio en 1820 CE estaría dentro de la 

Unidad 1, donde los cambios sedimentológicos nos son tan evidentes.  
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Fig. 5.15. Correlación entre TK2 y GUK1 
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CAPÍTULO VI 

DISCUSIÓN GENERAL 

 

En la presente tesis doctoral se estudió el rol del Anticiclón Subtropical del Pacífico Sur así como 

la influencia de El Niño/Oscilación del Sur en los cambios hidrológicos experimentados en la 

costa semiárida de Chile (30°-32ºS), a partir de registros costeros de los últimos 13.000 años. 

 

Se obtuvieron dos registros paleoclimáticos, uno basado en la sedimentología continental en el 

sitio Quebrada Santa Julia (Los Vilos, 31°50’S) y otro basado en registros sedimentarios marinos 

de la bahía de Tongoy y Guanaqueros (30°S). El primero registró un cambio en el régimen de 

precipitaciones asociado a variaciones océano-climáticas durante el término del Pleistoceno y el 

Holoceno a escala milenial, mientras que el segundo registro evidenció cambios en el 

comportamiento de las lluvias, una tendencia general de desertificación, y períodos de mayor 

surgencia costera, a escala centenal y multi-decadal. El análisis de estas últimas variaciones fue 

complementada con la proyección del comportamiento de las precipitaciones durante los 

próximos 80 años, proyección determinada a través de modelos de simulación climática 

(CMIP5).  

 

La interpretación de los registros se basó en los mecanismos meteorológicos relacionados con la 

ocurrencia de lluvias fuertes generadoras de flujos de detrito y barro e inundaciones en la costa 

semiárida de Chile y en su relación con condiciones El Niño‒Oscilación del Sur (ENSO: El 

Niño‒Southern Oscillation) y tipo ENSO. Además, fueron considerados estudios climáticos 

actuales que han mostrado cuales son las condiciones favorables para la ocurrencia de neblina 

costera, la intensificación del viento y la surgencia costera. 

 

Los resultados fueron comparados con otros indicadores paleoclimáticos a lo largo de la costa 

subtropical occidental de Sudamérica, específicamente con registros del sur de Perú, del Norte 

Grande de Chile y Chile Central, generando una visión latitudinal de los cambios oceáno-

climáticos ocurridos. 

 

La discusión de los resultados obtenidos en esta investigación se han abordado en cuatro puntos 

importantes: 1) ¿Cuáles son las ventajas de la costa semiárida para el estudio paleoclimático del 

borde suroriental del Anticiclón del Pacífico Sur y de ENSO?; 2) ¿Cuán representativos son los 

registros sedimentarios obtenidos?; 3) ¿Cuál es la fiabilidad de la determinación geocronológica 

en el área de estudio? y 4) ¿Cuáles han sido los factores que han condicionado los cambios 

océano-climáticos en la costa semiárida de Chile, a escala milenial, centenal y multidecadal?. 
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6.1 La costa semiárida de Chile, un lugar ventajoso para el estudio paleoclimático del borde 

suroriental del Anticiclón del Pacífico Sur y de El Niño-Oscilación del Sur. 

 

La costa semiárida de Chile (30°S), localizada al sur del desierto hiperárido de Atacama, está en 

el límite de transición climática entre una región seca y extremadamente estable en el norte, 

dominada por el Anticiclón Suroriental del Pacífico Sur (SEPSA), y una región más húmeda 

vinculada a la actividad de los Vientos del Oeste (Fuenzalida, 1982; Rahn et al., 2011) La 

dinámica estacional entre estos dos factores de gran escala, determinan fuertemente la actividad 

océano-climática de esta área de clima transicional. 

 

Durante el verano del hemisferio sur el SEPSA alcanza su punto más austral, contribuyendo a la 

aridez de la costa semiárida mediante la inhibición de la nubosidad producto del descenso de aire 

seco (Fuenzalida, 1982). Además, los vientos costeros del sur, favorecidos y encauzados por la 

topografía costera que en promedio se encuentra orientada norte-sur, se vuelven más intensos 

producto del mayor contraste térmico océano-continente resultante de una menor cobertura 

nubosa baja (Enfield 1981; Rutllant et al., 1998; Vargas et al., 2007) En cambio, durante el 

invierno la influencia del anticiclón disminuye en esta región, los vientos del sur se relajan y, por 

lo tanto, los sistemas climáticos migratorios que viajan desde las latitudes medias logran alcanzar 

la zona central y semiárida (Rutllant y Fuenzalida, 1991; Montecinos y Aceituno, 2003; Ortega et 

al., 2012) 

 

Las aguas frente a la costa semiárida de Chile son parte del Sistema de Corriente de Humboldt, 

un gran y extenso sistema de corrientes marinas que a nivel superficial, son forzadas por los 

vientos del sur y sureste (Montecino y Lange, 2009). La corriente de Humboldt es una corriente 

que abarca más de 600 kilómetros mar a dentro, y su temperatura depende de las condiciones de 

gran escala dentro de la cuenca del Pacífico. La temperatura de las aguas frente a la costa de 

Chile y, específicamente frente a la costa semiárida, está también determinada por la actividad de 

la surgencia costera. La surgencia costera es conducida por los vientos costeros del sur. Cuando 

estos vientos son más intensos, en conjunto con el efecto de Coriolis, se produce la elevación de 

aguas más frías desde las profundidades y ricas en nutrientes desde las Aguas Ecuatoriales Sub-

superficiales (ESSW) (Strub et al., 1998), favoreciendo también la producción primaria (Vargas 

et al., 2004; 2007).  

 

En la costa chilena existen varios puntos donde la surgencia costera es realmente significativa 

producto de su topografía, tal es el caso de Lavapie (36°S), Curaumilla (33°S), Punta Lengua de 

Vaca (30°S), Punta de Choros (28,5°S) y Mejillones (23°S) (Figueroa y Moffat, 2000). Se ha 

observado en Tongoy,  que ésta es mucho más intensa durante la primavera, en concordancia con 

el reforzamiento estacional del anticiclón subtropical (Rutllant y Montencino, 2002; Rahn et al., 

2014 submitted). 
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El Niño-Oscilación del Sur (ENSO) es otro factor importante que tiene una gran influencia sobre 

la costa semiárida. Los datos históricos de fuertes lluvias y aluviones asociados, indican que la 

gran mayoría de las lluvias intensas generadoras de aluviones están fuertemente asociadas a este 

fenómeno (Ortega et al., 2012). Además, mediante el estudio de los datos de Reanalisis 

NCEP/NCAR se pudo establecer que el mecanismo meteorológico por lejos más frecuente 

asociado con eventos de fuertes lluvias, es el mecanismo de bloqueo caracterizado por el 

desarrollo de un centro de alta presión cálida sobre el mar de Bellinghausen, el cual provoca el 

desvío de los sistemas frontales hacia el ecuador favoreciendo que las lluvias ocurran más al 

norte de lo normal alcanzado la costa semiárida de Chile e incluso, en algunas ocasiones, la costa 

del Norte Grande de Chile. Este mecanismo de bloqueo en el suroeste de Sudamérica, es parte del 

patrón de teleconexión tropical-extratropical del Anticiclón del Pacífico Sur (patrón PSA), el cual 

se origina en la convección anómala sobre el Pacífico Tropical Central, en el debilitamiento de 

los vientos alisios y en el reforzamiento local de la corriente en chorro subtropical, y que por 

medio de un tren de ondas tipo Rossby se genera un centro de subsidencia de aire cálido sobre el 

mar de Bellinghausen. Si bien estas condiciones de bloqueo también se producen durante 

condiciones neutras y La Niña, este es muchísimo más frecuente durante El Niño (Rutllant y 

Fuenzalida, 1991). 

 

 

Las condiciones océano- climáticas de la fase cálida del ENSO (El Niño), tales como el 

calentamiento anómalo del Pacífico tropical y el debilitamiento de los vientos alisios, también 

ocurren a escala multi-decadal. El estudio histórico de fuertes lluvias y ocurrencia de aluviones 

(Ortega et al., 2012; submitted) sugieren que las condiciones tipo El Niño también han jugado un 

rol importante frente a la costa semiárida, favoreciendo la frecuencia o persistencia del patrón 

PSA durante la fase cálida de la PDO, y por lo tanto, generando más aluviones durante este 

período. 

 

 

Por lo tanto, la dinámica estacional que determina el clima limítrofe de la costa semiárida de 

Chile y la fuerte influencia de ENSO y PDO, a escalas inter-anual y multi-decadal, 

respectivamente hacen de esta región un lugar sensitivo y ventajoso para el estudio de los 

cambios de las condiciones océano-climáticas relacionados con el borde suroriental de SEPSA y 

ENSO a partir de registros geológicos. 

 

6.2 Representatividad paleoclimática de los registros sedimentarios. 

 

El análisis paleoclimático de ambos sitios se ha basado principalmente en los depósitos 

sedimentarios originados por eventos de escorrentía asociada a eventos de lluvias intensas. 

Específicamente se han estudiado sedimentos asociados a flujos de tipo laminar, tales como 

flujos de detrito y barro, caracterizados por una alta concentración de material particulado sólido, 

pero que sin embargo, dado su régimen laminar, su poder erosivo es más bien bajo, salvo en las 

partes canalizadas de los flujos en donde eventualmente se desarrolla turbulencia (Middleton y 

Hampton, 1976). La morfología de la cuenca de depositación en el sitio de Quebrada Santa Julia, 

en Los Vilos (31°50’S), habría permitido la depositación distal de los flujos de detritos y barro 

junto a la posterior decantación de las partículas más finas producto del confinamiento de la 
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inundación. Mientras que en las bahías de Tongoy y de Guanaqueros, se han estudiado los 

depósitos compuestos por las partículas detríticas transportadas a través de las quebradas de la 

cuenca de drenaje que llegaron al fondo de la bahía luego del fin de la confinamiento en la parte 

distal del flujo generado por las lluvias. 

 

6.2.1 Sitio Quebrada Santa Julia y alrededores de Los Vilos (31°50’S) 

 

La hoya hidrográfica costera en la que se encuentra el sitio Quebrada Santa Julia (QSJ) junto a 

los depósitos dunarios que la rodean, hacen de esta localidad un lugar susceptible al transporte de 

sedimento quebrada abajo gatillado por eventos de lluvias inusualmente intensas, generándose 

flujos de detrito y barro (Ortega et al., 2012). 

 

El registro paleoclimático que se ha presentado en esta investigación se ha basado en el análisis 

sedimentológico y morfo-estratigráfico de los depósitos que conforman el sitio QSJ, sumado al 

análisis geomorfológico de sus alrededores. 

 

6.2.1.1 Unidad basal del sitio QSJ (Término del Pleistoceno ‒ Holoceno temprano) 

 

Los depósitos que conforman la base del sitio QSJ están constituidos por una turba negra de 10 

cm, depositada sobre arena y arcilla altamente meteorizada, y cuyas edades radiocarbónicas 

indican que fue depositada lentamente entre 13.000 y 11.800 años cal AP (Fig. 4c en Ortega et 

al., 2012). Sobre esta turba negra, yacen 45 cm de limo muy arcilloso de color gris oscuro 

intercalado con escasos depósitos de arena muy fina, cuyo techo tiene una edad radiocarbónica de 

8.600 años cal AP (Fig. 4c en Ortega et al., 2012). A partir de estas unidades basales del sitio 

QSJ, se interpretó que durante el fin del Pleistoceno y el Holoceno temprano (13.000 ‒ 8.600 

años cal AP), prevalecieron condiciones climáticas que favorecieron una intensa humedad en el 

fondo de la quebrada y a su vez una muy baja erosión. Por lo tanto, se propuso que durante este 

período solo habrían ocurrido eventos de lluvia escasos y débiles con una muy baja capacidad de 

arrastre, erosionando la quebrada de manera débil y ocasional, y que la persistente humedad 

estuvo relacionada a la ocurrencia más frecuente que en la actualidad, o como en los inviernos 

muy fríos, de neblinas costeras y lloviznas (Ortega et al., 2012).  

 

La influencia de la neblina costera durante el Pleistoceno terminal y el Holoceno temprano en el 

sitio QSJ, habría sido favorecida por tres factores relevantes (Ortega et al., 2013):  

 

1) Disposición topográfica del sitio. Si bien, actualmente la base del sitio se encuentra a solo 90 

m s.n.m., la quebrada se encuentra en el límite nororiente de una depresión topográfica (sector de 

Agua Amarilla). El borde noroeste de la hoya hidrográfica limita con la Cordillera de la Costa la 
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cual alcanza 700 m s.n.m. y el borde norte de la quebrada alcanza 125 m s.n.m. favoreciendo la 

captura o mayor prevalencia de la neblina costera en el sitio y sus alrededores. Esta situación fue 

apreciada en terreno durante el invierno, donde el sitio QSJ y sus alrededores estaban 

completamente empapados durante las mañanas. 

 

2) Nivel de condensación por ascenso. Hoy en día la altura promedio del nivel de condensación 

por ascenso (LCL: Lifting Condensation Level) en la latitud del sitio QSJ se ha estimado a 150-

200 m s.n.m., y la base de las nubes a 350 m s.n.m. (Garreaud et al., 2008). Estos niveles no son 

estáticos, y se ha mostrado que estos pueden variar a escala inter-anual dependiendo de la 

temperatura local superficial del mar y de las condiciones de ENSO (Garreaud et al., 2008). Una 

estimación gruesa de este fenómeno indica que si consideramos una humedad relativa constante 

de 80% del aire sobreyaciente, un cambio de la temperatura superficial del mar de 15° a 10°C 

implicaría un descenso de este nivel en 40 metros (Ortega et al., 2013).  

 

3) Variación del nivel del mar. Durante el Pleistoceno terminal y el Holoceno hubo una 

importante variación del nivel del mar, asociado de manera casi exclusiva a los cambios 

eustáticos (Saillard et al., 2009; Lambeck et al., 2002). De esta manera, la base del sitio habría 

estado más elevado, a aproximadamente 160 ‒ 130 m s.n.m., durante el período comprendido 

entre 13.000 y 8.600 años cal AP (Lambeck et al. 2002), aumentándose entonces el impacto de la 

neblina costera respecto de hoy en día. 

 

Si bien la Reserva Nacional Fray Jorge es el único lugar en el norte de Chile donde hoy en día la 

vegetación está fuertemente sustentada por el paso persistente y frecuente de la Camanchaca (de-

Val et al., 2006), tomando en cuenta estos tres factores es probable que otros lugares en el norte 

de Chile hayan estado más frecuentados por el paso de la neblina costera en comparación con el 

presente. 

 

Es importante también indicar que la unidad basal del sitio QSJ fue correlacionado quebrada 

arriba con un nivel limo-arcilloso dispuesto también en la base de la columna estratigráfica y 

sobre arenas levemente meteorizadas de la paleoduna, como sugiere la presencia de arcillas en su 

matriz. Esto indicaría que las condiciones de alta humedad durante este período no solo habrían 

estado remitidas al sitio, sino que también quebrada arriba, sustentando la representatividad del 

sitio. Además, la presencia de marcados niveles limo-arcillosos dentro de la paleoduna sugiere 

que durante períodos más antiguos aún, condiciones de gran humedad también habrían impactado 

a esta zona de manera generalizada permitiendo la generación de estos niveles de suelo. 
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6.2.1.2 Depósitos aluviales del sitio QSJ (Holoceno medio) 

 

Los depósitos del sitio QSJ que sobreyacen la unidad basal (Fig. 4a y 4b en Ortega et al., 2012), 

constituyen una secuencia estratigráfica compuesta por depósitos sub-horizontales de arena, con 

lentes de grava y gradación normal del tamaño de grano, que alternan con estratos de barro 

arcilloso cuyo contenido de materia orgánica es menor en comparación con la unida basal. Estos 

depósitos fueron interpretados como flujos de detrito y barro, en que la facies de arena y grava 

habría resultado del depósito rápido del material arrastrado a través de la quebrada durante el 

evento aluvial, y cuya facies de limo arcilloso correspondería al material decantado luego del 

episodio de inundación de la quebrada. A partir de estos depósitos se interpretó que poco después 

de 8.600 cal años AP habrían comenzado a ocurrir eventos de lluvias intensas esporádicas 

capaces de arrastrar ese material a través de la quebrada. Estos eventos habrían ocurrido en un 

escenario generalizado de aridez, según sugieren los datos de polen en la costa semiárida y Chile 

central, como por el pequeño aumento nivel de laguna Aculeo en Chile central (Maldonado et al., 

2010; Jenny et al., 2002).  

 

Las características sedimentológicas tales como el contacto medianamente erosivo, los lentes de 

grava en medio de la matriz arenosa evidenciando diferencias de velocidades dentro del flujo 

durante el mismo evento aluvial, la gradación normal del tamaño de grano entre las facies 

arenosa y limo-arcillosa evidenciando el contacto transicional entre ellas (Fig. 4a y 4b en Ortega 

et al., 2012), sumado a la morfo-estratigrafía de la terraza aluvial que se formó dentro de la 

quebrada (Fig. 3 y 5 en Ortega et al., 2012), sustentan el origen aluvial de estos depósitos.  

 

Si bien el estudio se realizó sobre la totalidad de la quebrada, la interpretación se realizó 

mayormente  basado en las características sedimentológicas de una columna (columna B de Fig. 

3 en Ortega et al., 2012), debido a tres elementos que favorecieron a este lugar como la mayor 

fuente de información: 

 

1) Su disposición paleogeomorfológica. La columna B en el sitio QSJ se encuentra en un bajo 

topográfico que habría favorecido la depositación de los sedimentos por sobre la erosión.  

 

2) Facie distal de los flujos aluviales. La facie distal de estos flujos en la columna B, permitió el 

conteo de un mayor número de eventos aluviales que si se hubiesen contado quebrada arriba, ya 

que éstas poseen una menor capacidad erosiva que las facies proximales. Además, a lo largo de la 

quebrada los depósitos son subhorizontales y no hay evidencia de una deposición progradacional. 

 

3) Geocronología. Las edades radiocarbónicas se concentraron en esta columna (Fig. 3 en Ortega 

et al., 2012) debido a lo expuesto anteriormente, y además porque quebrada arriba es más 

improbable poder obtener una edad radiocarbónica debido al bajo o nulo contenido de materia 

orgánica presente. Sin embargo, sería valioso poder obtener edades radiocarbónicas, o de otro 
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tipo, quebrada arriba para corroborar y/o complementar la interpretación realizada durante esta 

investigación, y así, por ejemplo, poder mejorar los datos de frecuencia de eventos aluviales antes 

y después de ca. 5.500‒5.300 años cal AP, momento en que varios registros a lo largo de la 

vertiente poniente de la Cordillera de Los Andes, apuntan al comienzo del impacto del fenómeno 

de El Niño como se conoce hoy en día (e.g. Rodbell et al., 1999; Jenny et al., 2002; Vargas et al., 

2006).  

 

La ocurrencia de los flujos aluviales habría ocurrido poco tiempo después de 8.600 años cal AP, 

ya que no hay evidencias de raíces, grietas de secamiento o paleosuelo sobre la unidad basal que 

indique que hubo un hiato significativo antes de la depositación de los sedimentos aluviales. Este 

cambio hidrológico, anterior a ca.5.500-5.300 años cal AP es consistente también con el leve 

aumento del nivel de la laguna Aculeo, localizado en Chile Central (33°50’S). Asimismo, las 

condiciones de extrema aridez sugeridas por registros de polen (Villagrán y Maldonado et al., 

2006; Maldonado et al 2010; Maldonado y Moreiras, 2013) durante este período no excluyen 

necesariamente la ocurrencia de eventos anómalos de lluvias intensas capaces de producir flujos 

detríticos. De hecho, condiciones de extremas de aridez del suelo favorecerían el arrastre de 

material a través de la quebrada haciéndolo más susceptible a eventos esporádicos de lluvias 

intensas (Ortega et al., 2012; 2013).  

 

Finalmente, una limitación respecto de la representatividad climática del sitio QSJ está 

relacionada con el leve o casi nulo aumento de la frecuencia de eventos aluviales hace 5.500-

5.300 años cal AP. Esto podría tener relación con una menor susceptibilidad del terreno a ser 

erosionado comparado con el periodo anterior, ya que como indican los datos de polen hubo un 

aumento gradual de la humedad desde 6.200 años cal AP en la costa semiárida (Maldonado y 

Moreiras et al., 2013, Maldonado et al., 2010), probablemente relacionado con el aumento de 

lluvias invernales no necesariamente asociadas a el fenómeno El Niño. En cambio, el suelo de la 

costa híper-árida del norte de Chile sí habría estado bastante susceptible a la generación de flujos 

detríticos gatillados por los eventos de lluvia (Vargas et al., 2006). 

 

6.2.2 El registro paleo-océano-climático de las bahías de Tongoy y Guanaqueros (30°S) 

 

Las bahías de Tongoy y de Guanaqueros, poseen una configuración hidrogeológica que favorece 

la preservación de los sedimentos que se asientan en el fondo de la bahía. En este trabajo se 

analizaron 3 testigos marinos de gravedad, dos de la bahía de Tongoy (TO04C6 y TK2) y uno de 

la bahía de Guanaqueros (GUK1), todos localizados junto a las penínsulas Punta Lengua de Vaca 

y Punta Guanaqueros, respectivamente, lugar donde la protección de las perturbaciones de mar 

abierto es mayor. Además, han sido extraídos a 88 y 82 m b.n.m, profundidad en que el flujo 

promedio del agua es muy bajo o nulo (Moraga-Opazo et al., 2011). 

 

Ambas bahías son susceptibles a los flujos de detritos esporádicos, encausados por las quebradas 

presentes en sus respectivas cuencas de drenaje, que en esta zona ocurren mayormente asociadas 



134 
 

al desarrollo de la teleconexión PSA durante El Niño (Ortega et al., 2012). Además, están 

localizadas junto a uno de los mayores centros de surgencia costera de Chile conformando un 

área de “upwelling shadow” o “sombra de surgencia” (según Graham y Largier, 1997), una zona 

fuertemente influenciada por la surgencia, pero protegida de los vientos climatológicos del 

suroeste (Rahn et al., 2011).  

 

El análisis mineralógico, de tamaño de grano y de química orgánica de los sedimentos marinos 

del testigo TO04C6 permitió determinar variaciones océano-climáticas a través de indicadores 

terrestres y marinos, tales como escorrentía hacia la bahía, meteorización de la cuenca de drenaje, 

origen de la materia orgánica, productividad de alquenonas y temperatura superficial del mar. El 

registro paleo-océano-climático obtenido de TO04C6, fue comparado y complementado con los 

resultados del análisis de fluorescencia de rayos X y de imagenología de los testigos TK2 y 

GUK1, los cuales muestran concordancia con las variaciones en el aporte de líticos durante los 

últimos 200 años. Además sugieren que anteriormente hubo cambios mayores en la 

sedimentación de ambas bahías asociados a variaciones océano-climáticas probablemente más 

extremas durante el Holoceno tardío. 

 

6.2.2.1 Cambio en el régimen de lluvias: indicadores de escorrentía hacia la bahía de Tongoy.  

 

El indicador de escorrentía está basado en la concentración de minerales de origen lítico 

presentes en los sedimentos: cuarzo y albita. Si bien parte del aporte de estos líticos en el fondo 

de la bahía también debe tener un componente de transporte eólico, el indicador se ha asociado 

mayormente a las variaciones de la escorrentía asociada a lluvias intensas en la región debido al 

gran porcentaje de este material (30-80%) presente en el testigo en comparación con el menor 

porcentaje (3-15%) de este material en un testigo ubicado a una profundidad y distancia similar 

de la línea de costa hiperárida en la bahía de Mejillones, localidad donde el origen de los líticos 

que llegan a la bahía es eólico asociado a la influencia dominante de los vientos del sur (Vargas 

et al., 2004; 2007). Los sedimentos de la bahía de Tongoy no presentan laminación y la curva de 

flujo lítico solo permite interpretar variaciones de la escorrentía a escala multi-decadal y centenal. 

Esto probablemente se debe al bajo aporte de material biogénico dentro de la bahía, distinto a la 

sedimentación dentro de la bahía de Mejillones donde la presencia de laminación ha permitido 

realizar interpretaciones a escala decadal e interdecadal (Vargas et al., 2004; 2007).  

 

La escorrentía también fue abordada desde su capacidad de arrastre basado en el tamaño de 

grano, el cual se expresó a través de las curvas de moda principal y mediana. Estas curvas 

permitieron mostrar solo una tendencia creciente a escala centenal. La medición del tamaño de 

grano a través del granulómetro láser incluyó el arrastre de fragmentos de conchillas, sin 

embargo, la resolución de la curva podría mejorar al realizar el análisis granulométrico sin 

considerar estos fragmentos, ya que en algunas muestras el porcentaje de calcita según los datos 

de FTIR fluctúa entre (0,5 y 20%). Esta es una medida que podría tomarse en cuenta al realizar 

futuros análisis granulométricos sobre los testigos TK2 y GUK1. 

 



135 
 

Los resultados obtenidos apuntan a que a partir del año 1820 CE el aporte y el tamaño de los 

líticos que fueron arrastrados hacia la bahía de Tongoy aumentaron. Esto fue interpretado como 

el aumento de la intensidad de las lluvias esporádicas, las cuales actual e históricamente están 

fuertemente relacionadas con los eventos El Niño (Ortega et al., 2012; submitted). Además, 

períodos de mayor escorrentía de partículas líticas, al menos desde 1820 CE parecen seguir los 

períodos cálidos del índice PDO, en correspondencia las observaciones históricas de la costa 

semiárida han mostrado que eventos aluviales ocurren más frecuentemente bajo condiciones 

cálidas tipo ENSO. 

 

6.2.2.2 Desertificación de la costa semiárida de Chile: indicadores de meteorización y materia 

orgánica. 

 

El indicador de meteorización en la cuenca de drenaje está basado en la razón del mineral de 

arcilla caolinita en relación a la albita (feldespato rico en sodio). En los suelos, la caolinita se 

forma bajo condiciones de alta hidrólisis a partir de, por ejemplo, feldespatos tales como la albita 

(Velde y Meunier, 2008; Wan et al., 2006; Trentesaux et al., 2003; Liu et al., 2003). El bajo 

porcentaje de caolinita (1‒ 4%) a lo largo del testigo TO04C6 probablemente se debe a las bajas 

condiciones de humedad en la cuenca de drenaje. Como la precisión de la estimación es de ± 1% 

(Bertaux et al., 1998), sólo se ha considerado la tendencia decreciente de la curva para interpretar 

el aumento de la aridez dentro de la cuenca de drenaje. 

 

El estudio de la materia orgánica en los sedimentos, a través de los índices de geoquímica 

orgánica C/N y δ13C  (Meyers, 1997), permitió distinguir si su origen corresponde a plantas 

vasculares terrestres o a algas de origen marino. Las algas marinas suelen tener valores de C/N 

entre 4 y 10, mientras que las plantas vasculares de tierra tienen valores mayores a 20. Los datos 

de C/N a lo largo del testigo fluctúan entre 17 y 8, con valores más variables y altos durante los 

primeros 30 cm (antes de 1878 CE) y con valores marcadamente más estables y bajos en torno a 

9±0.5. Se ha interpretado que los valores sobre 10 y menores a 20 indican que el aporte de la 

materia orgánica ha sido durante los primeros 30 cm de origen marino y terrestre, mientras que 

después de 1878 CE la materia orgánica sería exclusivamente o dominantemente marina. Lo 

mismo ocurre con los valores de δ13
C, en que los valores se vuelven más estables y menores (-

20±1.2) a partir de 1878 CE. De esta manera, se dedujo que la reducción de materia orgánica de 

origen terrestre, en conjunto con el decrecimiento de la meteorización de la cuenca de drenaje, 

estaría relacionado con el aumento de la desertificación en la costa semiárida. Una explicación 

alternativa para explicar el decrecimiento del aporte de materia orgánica de origen terrestre al 

fondo de la bahía podría ser el cese de la escorrentía hacia la misma, sin embargo, los índices de 

escorrentía muestran lo contrario, por lo que de haber habido plantas vasculares en la cuenca de 

drenaje, estas habrían sido arrastradas.  

 

La reducción del contenido de carbono orgánico total de 1.5±0.4% a 0.8±0.1% después de 1878 

CE, es consistente con la reducción del aporte de materia orgánica terrestre. También se puede 

apreciar una leve tendencia creciente del carbón orgánico total después del año 1900 CE, lo cual 
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podría ser consistente con el aumento de la productividad de cocolitofóridos sugerido por el 

aumento de alquenonas (Ortega et al., submitted). 

 

6.2.2.3 Corriente de Humboldt y surgencia costera: señal mixta de la temperatura superficial del 

mar en la bahía de Tongoy.  

 

La curva de temperatura superficial del mar (SST) en la bahía de Tongoy está basado en la 

proporción relativa de alquenonas C
37:2 

y C
37:3

, sustancia orgánica producida por cocolitofóridos, 

una especie fitoplanctónica (Prahl, 1998).  

 

Si bien la curva de SST en la bahía de Tongoy posee pocos datos antes del año 1750 CE, se 

puede observar que la tendencia es creciente y concordante con lo estimado a nivel regional en 

Concepción y en Galápagos (Fig. 1; Vargas et al., 2007), lo cual sugiere que la bahía de Tongoy 

expresa una señal del calentamiento de la corriente de Humboldt. 

Después del año 1800 CE, aunque la curva de SST es bastante variable se pueden distinguir dos 

períodos de enfriamiento 1850-1900 CE y 1950-2000 CE. Estos períodos también se pueden 

distinguir a groso modo en las curvas de San Juan en Perú y Mejillones en el norte de Chile 

(McCaffrey et al., 1990; Vargas et al., 2007), todos lugares donde la surgencia costera tiene un 

rol importante.  

 

Estas observaciones permiten deducir que la señal de paleo SST a partir de alquenonas de 

Tongoy es una señal mixta, la cual ha registrado el comportamiento regional de la corriente de 

Humboldt, el efecto costero de surgencia costera asociado a la actividad de los vientos costeros 

del sur, y probablemente también cambios asociados a la profundidad en la columna de agua 

donde viven los cocolitofóridos. 
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Figura 6.1. Temperatura superficial del mar a lo largo de la costa oriental del Pacífico Subtropical (Ortega 

et al., submitted; Vargas et al., 2007; McCaffrey et al., 1990) 

 

6.2.2.4 Correlación estratigráfica entre los testigos de las bahías de Tongoy y Guanaqueros. 

 

A pesar que no es posible correlacionar de manera estricta los testigos marinos, a través de las 

edades radiocarbónicas, existe una coherencia estratigráfica entre las edades. Por otro lado, la 

buena correspondencia estratigráfica que existe entre las señales detríticas de tres testigos 

marinos (Fig. 4.8 y 4.15) sugiere que los cambios sedimentológicos de los testigos efectivamente 

reflejan cambios oceáno-climáticos que afectaron la costa semiárida de Chile, descartando 

efectos o variaciones sedimentológicas locales dentro de las bahías. Es interesante notar que esta 

buena representatividad de las señales detríticas en ambas bahías ocurre a pesar de sus diferentes 

dimensiones, cantidad de quebradas que desembocan en ellas y el tamaño de grano presente en 

cada testigo. 

 

El análisis de las imágenes radiográficas de los testigos TK2 y GUK1, muestran tres unidades 

estratigráficas que representarían un cambio en la sedimentación, probablemente asociado a un 

cambio océano-climático de mayor impacto a lo observado en 1820 CE. Esto es más claro en el 

testigo GUK1, en que en la unidad 2 se puede apreciar incluso laminación, dada probablemente 

por una mayor decantación de restos biogénicos y/o partículas muy finas. 
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El menor aporte detrítico durante la depositación de la unidad 2 en ambas bahías, podría 

explicarse por una disminución de lluvias intensas en la costa semiárida y/o por una mayor capa 

vegetal presente en las cuencas de drenaje impidiendo el arrastre de líticos hacia el fondo de la 

bahía. Estas interpretaciones podrán ser confirmadas mediante el uso de los indicadores ya 

utilizados en el testigo TO04C6, tales como la fuerza de arrastre de la escorrentía, meteorización, 

origen de la materia orgánica depositada y temperatura superficial del mar. 

 

Como los cambios sedimentológicos observados entre las tres unidades son tan evidentes, se 

podría especular que estos cambios pueden estar relacionados con importante períodos fríos y 

cálidos definidos en el hemisferio norte, tales como la Pequeña Edad de Hielo (LIA) y el período 

cálido medieval (MCA) (e.g. Mann et al., 2009), como fue sugerido en la costa de Perú por 

Salvatteci et al. (2014). 

 

6.3 Fiabilidad de la determinación geocronológica en el área de estudio. 

 

La cronología de los sedimentos marinos de Tongoy fue abordada mediante 
210

Pb y 
14

C, sin 

embargo, las interpretaciones fueron sustentadas solo en los resultados de 
210 

Pb, método que es 

confiable solo para los últimos 200 años.  

 

Respecto del método 
210

Pb utilizado en el testigo TO04C6, es importante indicar que la capa de 

mezcla de los primeros 4 cm deducida de la curva de 
210

Pb, representa una capa afectada por 

bioturbación. Esto último es claro en las imágenes radiográficas realizadas sobre el testigo TK2. 

Sin embargo, esta bioturbación, la cual tiende a homogenizar el sedimento, no habría afectado la 

señal del aporte de líticos hacia la bahía, según lo observado en los datos de fluorescencia de 

rayos X. 

 

Los datos de 
14

C estimados del carbono de los sedimentos, en todos los testigos arrojaron edades 

antiguas en relación a lo obtenido mediante 
210

Pb. Esta discrepancia puede deberse a un efecto 

reservorio de origen terrestre, debido al aporte de materia orgánica terrestre antigua que pudo 

haber permanecido mucho tiempo in situ antes de ser arrastrada hacia el fondo de la bahía, lo cual 

puede suceder en zonas áridas o semiáridas, y por el aporte de carbonatos antiguos, presentes en 

el suelo formado a partir de la Formación Coquimbo, donde las plantas vasculares terrestres 

presentes en las cuencas de drenaje habrían absorbido el carbonato diluido a través de sus raíces. 

 

Para poder interpretar paleo-climáticamente las variaciones sedimentológicas de los testigos antes 

del siglo XIX, y poder correlacionar cronológicamente y no solo estratigráficamente los testigos 

TO04C6, TK2 y GUK1, es necesario poder abordar la geocronología y los efectos reservorios 

presentes en la zona.  
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El efecto reservorio de origen terrestre podría abordarse mediante la cuantificación actual de las 

edades radiocarbónicas en plantas vasculares terrestres sobre la Formación Coquimbo. Esta 

estimación podría extrapolarse para las edades radiocarbónicas ya obtenidas en los testigos y 

generar una curva de edades que podrían representar una estimación más confiable de las edades 

del testigo. 

 

La obtención de una curva de edades radiocarbónicas confiables sobre sedimento, daría pie para 

poder estimar un efecto reservorio marino local/regional (R), a través de la datación 

radiocarbónica de foraminíferos planctónicos y conchillas ligadas presentes a lo largo de los 

testigos. Períodos de mayor distanciamiento entre ambas curvas podrían interpretarse como 

períodos de mayor empobrecimiento de 
14

C en el agua de las bahías, probablemente asociadas al 

aporte de masas de agua más profunda producto de la surgencia costera. Esta última 

interpretación podría complementarse con datos de paleo SST derivada de alquenonas y/o 

foraminíferos. Mediciones en sedimentos laminados de origen fitoplanctónico asociados a 

surgencia costera en la Bahía Mejillones, Vargas et al. (2007) estimaron un R= 262 ±13 años 

para los últimos 300 años, mientras que a partir de conchas de moluscos recolectadas en las 

salitreras del Norte Grande de Chile Ortlieb et al. (2011) estimaron un R= 253 ±207 años para la 

primera mitad del siglo 20, así como valores medios entre 226 ±98 y 511 ±278 años para el 

Holoceno, estas últimas a partir de la comparación de edades radiocarbono medidas en carbón y 

en conchas de moluscos en sitios arqueológicos. Debido al clima semiárido de la región, al 

substrato rico en carbonatos de las formaciones que afloran en el área, así como al origen mixto 

marino y terrestre de la materia orgánica en los sedimentos marinos de Tonogy y Guanaqueros, 

es muy probable que los R sean mucho mayores. Estimaciones iniciales a partir del testigo 
TO04C6 arrojan valores del orden de 1000 años y más. 

 

6.4. Factores que han condicionado los cambios océano-climáticos en la costa semiárida de 

Chile a escala milenial, centenal y multi-decadal.  

 

Los resultados muestran que los cambios en las precipitaciones, y en general de los escenarios 

oceáno-climáticos a lo largo de la costa semiárida de Chile, han estado condicionados por el 

Anticiclón Subtropical de Pacífico Sur, la temperatura de la corriente de Humboldt y por el 

patrón de teleconexión PSA, el cual está fuertemente, aunque no exclusivamente, asociado a 

condiciones inter-anuales de El Niño y tipo El Niño en la escala decadal. 

 

6.3.1 Variaciones a escala milenial 

 

El cambio hidrológico determinado hace 8.600 años cal AP, siguió el calentamiento de las aguas 

a lo largo de la costa chilena (Kim et al., 2002; Kaiser et al., 2005; Lamy et al., 2002; 2004; 2007; 

Ortlieb et al., 2011; Ortega et al., 2012), luego del Último Máximo Glacial definido en el 

hemisferio norte, período en que la insolación de verano del hemisferio norte marcaba un mínimo 

(Berger, 1992).  
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La mayor influencia del anticiclón en la costa de Chile central y en la costa semiárida de Chile 

habría bloqueado la entrada de las lluvias asociadas a sistemas frontales estacionales conducidos 

por los vientos del oeste. Esto explicaría el bajo nivel de la laguna Aculeo y las condiciones de 

aridez evidenciada en su registro de polen durante parte del Holoceno temprano (Jenny et al., 

2002).  

 

La intensificación del anticiclón en esta región junto con condiciones de aguas más frías de la 

corriente de Humboldt (Kim et al., 2002; Kaiser et al., 2005; Lamy et al., 2002; 2004; 2007; 

Ortlieb et al., 2011; Ortega et al., 2012) favorecieron la mayor frecuencia y/o intensidad de la 

neblina costera, escenario similar al de hoy en día asociado a condiciones tipo La Niña. La 

neblina costera habría sustentado vegetación en localidades donde la topografía favorece su paso 

y la retención de humedad,  tal como habría ocurrido en el sitio QSJ (Ortega et al., 2012: 2013). 

 

Las condiciones frías de la corriente de Humboldt durante el Holoceno temprano estarían 

asociadas a la alta tasa de deglaciación estimada para la Cubierta de Hielo de la Antártica 

Occidental durante el período comprendido entre 12.600 y 10.000 años cal AP (Smith et al., 

2011), junto con el retroceso de los glaciares antárticos y el comienzo de la estacionalidad de la 

formación de hielo sobre el océano estimado entre los años 8.000 y 7.800 cal AP (Finocchiaro et 

al., 2005). Esto último podría asociarse al aumento de la insolación en el hemisferio sur (Berger, 

1992). 

 

Durante el Holoceno medio (8.600 - 5.300 años cal AP), la influencia del anticiclón habría sido 

menor en Chile central y en la costa semiárida con respecto al Holoceno temprano. El leve 

aumento del nivel de la laguna Aculeo junto con el comienzo de eventos aluviales en la costa 

semiárida, apuntan a que la influencia del anticiclón se habría corrido un poco más al norte 

permitiendo esporádicamente la ocurrencia de lluvias estacionales en Chile central y de lluvias 

intensas y esporádicas asociadas al patrón PSA en la costa semiárida.  

 

La ocurrencia de intensas lluvias asociadas a El Niño moderno ha sido establecida desde 5.300-

5.500 años cal AP, debido a que es en ese momento donde se manifiesta su impacto a lo largo de 

toda la costa occidental de Sudamérica, alcanzado incluso la costa del Norte Grande de Chile 

(Rodbell et al., 1999; Vargas et al., 2006; Jenny et al., 2002). Es por este motivo que se ha 

interpretado que la influencia del Anticiclón del Pacífico Sur fue relativamente menor a lo largo 

de la costa subtropical de Chile en comparación con el Holoceno temprano, pero relativamente 

más intensa en relación con el período posterior determinado por el comienzo del impacto de El 

Niño moderno en Chile. Por lo tanto se sugiere que el centro del anticiclón durante el Holoceno 

medio (8.600 - 5.300 años cal AP) habría estado posicionado un poco más al norte y/o al oeste en 

relación con el Holoceno temprano, y que los eventos aluviales ocurridos en la costa semiárida 

durante este período anterior a 5.500 años cal AP, se habrían desarrollado probablemente en 

condiciones neutras de ENSO, tal como ha ocurrido algunas veces en la región (Ortega et al., 

2012). 
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6.3.2 Variación a escala centenal 

 

El cambio hidrológico ocurrido en 1820 CE, también sigue el calentamiento de las aguas del 

Pacífico Sur, luego del La Pequeña Edad de Hielo (LIA). Sin embargo, la influencia del 

anticiclón en la bahía de Tongoy se habría fortalecido explicando la tendencia de desertificación 

de la costa semiárida de Chile. 

 

La tendencia creciente de desertificación en la costa semiárida de Chile determinada en el 

registro de bahía de Tongoy, es concordante con la tendencia decreciente de las precipitaciones 

según la reconstrucción de Neukom et al. (2010) (Fig. 5.2)  donde se observa claramente una 

tendencia negativa de las precipitaciones. Sin embargo, se esperaría que esta tendencia también 

se viera reflejada en el aumento de la temperatura superficial del aire, situación que no es 

observada en la reconstrucción de Neukom et al. (2010) (Fig. 5.3). De todas maneras es 

importante destacar que la reconstrucción de Neukom et al. (2010) no es del todo confiable en la 

costa semiárida, debido a la baja densidad de datos en esta zona y, porque según el autor la 

reconstrucción es más representativa en las zonas más lluviosas (Neukom et al., 2010). 

 

Es interesante notar también que la reconstrucción de precipitaciones de Neukom et al. (2010) 

muestra un período de mayor agua caída durante el invierno en la costa semiárida durante 1700 -

1780 CE. Esto comparado con el menor flujo de líticos arrastrados hacia la bahía de Tongoy 

antes de 1820 CE, podría interpretarse como una contradicción, sin embargo, esto podría 

explicarse considerando dos hipótesis: 1) la mayor cubierta vegetal antes de 1820 CE podría 

haber dificultado el arrastre de partículas durante los eventos de lluvias intensas, o, 2) que 

efectivamente las lluvias anteriores a 1820 CE fueron menos intensas, asociadas a la mayor 

frecuencia de lluvias estacionales y a una menor influencia de las condiciones El Niño. Sin 

embargo, esta última hipótesis parece ser más probable, según los datos de mayor frecuencia de 

estratos clásticos registrados durante 1850-1998 CE en la laguna Aculeo (Jenny et al., 2002b). 

 

La mayor influencia del borde suroriental del Anticiclón del Pacífico Sur deducido del registro de 

bahía de Tongoy, sumado al cambio concomitante de condiciones lluviosas a no lluviosas en la 

costa de Perú (Gutiérrez et al., 2011), y de mayor surgencia costera en la costa de Perú y norte de 

Chile, sugieren que la influencia del Anticiclón del Pacífico Sur se habría expandido 

latitudinalmente. Además, se podría especular que esto sería producto de la expansión de la celda 

de Hadley, probablemente relacionado con la tendencia creciente de la irradiancia solar (Bard et 

al., 2003; Lean, 2004), similar a lo mostrado por Johanson y Fu (2009), quienes muestran que la 

celda de Hadley se ha expandido desde el año 1979 CE relacionado con el calentamiento global. 
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Figura 6.2. Reconstrucción de precipitaciones según Neukom et al. (2010). a) Zona de reconstrucción 

(rectángulo rosado) considerada en b) y c). b) Reconstrucción de precipitaciones durante el verano austral. 

c) Reconstrucción de precipitaciones durante el invierno austral. 

 

Figura 6.3. Reconstrucción de temperatura superficial del aire según Neukom et al (2010). a) Zona de 

reconstrucción (rectángulo lila) considera en b) y c). b) Reconstrucción de la temperatura del aire 

superficial durante el verano austral c) Reconstrucción del aire superficial durante el invierno austral. 
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6.3.3 Variaciones a escala multi-decadal 

 

Las variaciones a escala multi-decadal están claramente asociadas a las condiciones tipo ENSO. 

Esto fue mostrado mediante el estudio estadístico e histórico documental de los eventos aluviales, 

que indican que una mayor frecuencia de eventos asociados a El Niño, a través del patrón de 

teleconexión PSA, ocurre durante la fase cálida del índice PDO (Ortega et al., submitted) . 

 

Los períodos de mayor escorrentía registrados en la bahía de Tongoy a partir de 1820 CE, 

coinciden bastante bien con el índice positivo de la PDO, y esto podría aún extrapolarse incluso 

para los años anteriores a 1820 CE si la geocronología del testigo fuera confiable para los años 

anteriores a 1800 CE. Por lo tanto, se ha propuesto que después de 1820 CE los eventos de 

lluvias intensas habrían estado asociados a condiciones El Niño, y que su frecuencia habría 

estado modulada por las condiciones tipo ENSO.  

 

Tomando en cuenta la mayor escorrentía de flujos líticos y el mayor tamaño de grano de estos 

desde comienzos del siglo XIX, se sugiere que la influencia de la variabilidad de tipo ENSO 

habría aumentado favoreciendo eventos El Niño más fuertes en la costa semiárida, lo cual es 

consistente con el comienzo de la sincronicidad de lluvias torrenciales entre Ecuador, norte de 

Perú y Chile central durante eventos El Niño, según datos históricos documentales (Ortlieb et al., 

2002).  

 

El aumento de la variabilidad de tipo ENSO también habría favorecido períodos de 

intensificación de eventos de surgencia costera, como se puede observar en la curva de 

temperatura superficial de la bahía de Tongoy (Ortega et al., submitted). Este factor se sumaría a 

la intensificación de los vientos costeros del sur asociados al giro anticiclónico reforzado, 

generando incluso una tendencia claramente decreciente de la temperatura superficial del océano 

frente a Mejillones, en el norte de Chile, como también en la localidad de San Juan, en Perú (Fig. 

5.1; McCaffrey et al., 1990; Vargas et al., 2007). 

 

Bajo estas condiciones, efectos costeros locales de escala diaria tales como la intensificación de 

chorros de vientos superficiales asociados a zonas de surgencia durante la tarde (Rahn, et al., 

2011) también se podrían ver reforzados.  

 

La proyección realizada mediante modelos CMIP5 (Ortega et al., submitted) sugiere que la 

desertificación seguirá aumentando basado en la continuidad de la tendencia decreciente del agua 

caída total anual. Sin embargo, la variabilidad de las lluvias asociadas a ENSO, se mantendría 

constante, descartando variaciones asociadas a este factor climático y sugiriendo que la 

intensificación del Anticiclón Subtropical del Pacífico Sur sería el factor dominante en la 

variación climática de la costa semiárida de Chile durante los próximos 80 años, asociado 
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probablemente al calentamiento global y a la expansión hacia el sur de la celda de Hadley 

descrita por Johanson y Fu (2009). 
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CAPÍTULO VII 

CONCLUSIONES 

 

Los cambios océano-climáticos ocurridos a lo largo de la costa semiárida de Chile han estado 

fuertemente condicionados por la mayor o menor influencia del borde suroriental del Anticiclón 

Subtropical del Pacífico Sur. En esta tesis se estudiaron a escala del Holoceno gracias a registros 

paleoclimáticos y paleoceanográficos de la costa semiárida entre Tongoy y Los Vilos. 

 

La intensidad del anticiclón sobre la costa semiárida de Chile es el factor más importante para 

explicar la tendencia de desertificación de esta región y de Chile central, determinando la mayor 

o menor ocurrencia de lluvias estacionales. Sin embargo, factores tales como la temperatura de la 

corriente de Humboldt, y las condiciones El Niño – Oscilación del Sur (ENSO) y tipo ENSO 

también han jugado un rol importante, condicionando la frecuencia e intensidad de la neblina 

costera, de las lluvias torrenciales y de los vientos. 

 

El registro paleoclimático del sitio Quebrada Santa Julia (QSJ) y los alrededores de Los Vilos 

(31°50’S) indica que hubo un importante cambio hidrológico a escala milenial a lo largo de la 

costa semiárida de Chile durante el Holoceno temprano.  

 

Durante el final del Pleistoceno tardío y el Holoceno temprano (13.000-8.600 cal años AP) la 

costa semiárida de Chile habría estado sujeta a una intensa actividad del Anticiclón Subtropical 

del Pacífico Sur, determinando una intensa aridez en la región, vientos intensificados y la 

ausencia de lluvias torrenciales. Sin embargo, la influencia del anticiclón sumado a las bajas 

temperaturas de la corriente de Humboldt durante este período, habría favorecido la mayor 

frecuencia e intensidad de la neblina costera, sustentando una gran humedad local en contextos 

geomorfológicos específicos, tal como ocurre hoy en día bajo condiciones tipo La Niña. 

 

Durante el Holoceno medio (ca. 8.600-5.700 años cal AP) la influencia del Anticiclón 

Subtropical del Pacífico Sur en la costa semiárida de Chile habría disminuido en relación al 

Holoceno temprano, aún sustentando condiciones de extrema aridez en la región. Sin embargo, 

escasas lluvias intensas esporádicas generaron flujos aluviales probablemente asociadas al 

desarrollo del patrón de teleconexión Pacífico Sud-América (PSA) bajo condiciones neutras de 

ENSO.  

 

El análisis de los sedimentos marinos de bahía de Tongoy (30°S) muestra que desde el año 1820 

CE hubo un aumento a escala centenal de las lluvias intensas sobrepuesto a una tendencia general 

de aridificación. Esta intensificación de las lluvias habría ocurrido bajo condiciones El Niño a 

escala interanual asociada a un más frecuente y/o persistente patrón de teleconexión PSA 
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modulada por una mayor influencia de la variabilidad multi-decadal de tipo ENSO (PDO) desde 

comienzos del siglo XIX hasta la actualidad. 

 

La desertificación sostenida en la costa semiárida de Chile sería resultado de la mayor influencia 

del borde suroriental de Anticiclón Subtropical del Pacífico Sur, sugiriendo su expansión hacia el 

sur. Esto habría favorecido el reforzamiento de los vientos costeros del sur y de la surgencia 

costera, en concomitancia con la tendencia de calentamiento superficial de la corriente de 

Humboldt. 

 

La tendencia de aridificación en la costa semiárida de Chile continuaría durante el siglo XXI. La 

proyección climática basada en la evaluación de datos meteorológicos y de los modelos de 

simulación CMIP5 bajo un escenario de emisiones RCP8.5, apunta a un decrecimiento del agua 

caída anual de un 15-20% al término del presente siglo, pero con una variabilidad interanual 

constante de las precipitaciones. Esto sería resultado del cambio climático asociado al 

calentamiento global, el cual induciría el reforzamiento y la expansión hacia el sur del Anticiclón 

Subtropical del Pacífico Sur. 
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ANEXO A: Perfiles acústicos de bahía Tongoy y ubicación proyectada del testigo TK2. A) Perfil orientado sur a norte. B) Perfil 

orientado oeste a este. 

 

 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



161 

 

 

ANEXO B: Perfiles acústicos de bahía de Guanaqueros y ubicación proyectada del testigo GUK1.  C) Perfil orientado sur a norte D) 

Perfil orientado oeste a este. 
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ANEXO C 
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