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RESUMEN

El último ciclo glacial (UCG) (~115 a10 ka) se caracterizó por una disminución gradual de las

temperaturas, con una alta variabilidad climática reflejada principalmente por oscilaciones en

la temperatura y en la circulación oceánica, en escalas milenarias, conocidas como ciclos

Dansgaard-Oeschger (ciclos D-O) y eventos Heinrich (EH). En el presente trabajo se analiza

una secuencia sedimentaria compuesta de 72 m, obtenida en el lago de Chalco, cuenca de

México, para documentar la variabilidad climática a escalas milenarias, durante el UCG. Se

utilizaron 12 dataciones de radiocarbono (14C) en concentrados de polen y ostrácodos, y una

datación de U/Th en minerales circones, identificados en una tefra localizada a los 63.5 m de

profundidad, para generar un modelo de edad-profundidad, a partir del cual estimamos una

edad de ~85 ka cal AP para la base de la secuencia. 

Se analizan los conjuntos polínicos y de palinomorfos para establecer la historia de la

vegetación regional y local del último ciclo glacial (UCG) en la cuenca. Además, el contenido

de partículas de material carbonizado se utiliza para documentar episodios de incendio

durante el UCG. Los datos geoquímicos tales como, carbono total (CT), carbono inorgánico

total (CIT), carbono orgánico total (COT) y la relación carbono/nitrógeno (C/N) se emplean

para establecer la relación del contenido de CT, CIT y COT con patrones climáticos o paleo-

ambientales y para identificar la procedencia de la materia orgánica preservada en los

sedimentos de la cuenca de Chalco.

Con base en el conjunto polínico regional, la vegetación alrededor de la cuenca del
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lago de Chalco, durante el UCG, estuvo caracterizada por una alternancia entre bosques de

coníferas, con Pinus como elemento predominante, y bosques más diversos conformados

por Quercus y en menor proporción vegetación tipo mesófila, los cuales estuvieron regulados

principalmente por fluctuaciones en la temperatura. Los palinomorfos locales indican que hay

periodos de disminución y aumento en los niveles lacustres. Durante los eventos de aumento

en los niveles del lago, se registró el alga Botryococcus, mientras que para los eventos de

disminución, se registró una expansión de plantas hidrófitas, con evidencias de condiciones

de eutroficación y en ocasiones, se documentan altas concentraciones de un tipo de

estructuras de resistencia denominado Texcocana, el cual ha sido identificado en secuencias

lacustres del lago de Chalco previamente analizadas, y por su asociación con el polen de

Ruppia maritima, se infieren condiciones de alta salinidad. La presencia de estas estructuras

indican el desarrollo de aguas más salobres durante diferentes etapas a lo largo del UCG,

sobre todo durante el MIS 5a (~82-74 ka) y el MIS 3 (~59-28 ka).  

A partir del análisis del registro de CIT, que representa la abundancia de carbonatos

autigénicos precipitados durante periodos de incremento en la temperatura y en la salinidad,

se generó un registro de episodios de sequía los cuales fueron coincidentes con los periodos

de reducido nivel lacustre y con los periodos de mayor salinidad indicados por Texcocana.

Durante el Pleistoceno tardío, el régimen de sequías estuvo controlado por los cambios en la

insolación de primavera con base en la correlación positiva del registro de CIT con las

variaciones en la insolación de primavera (20 ºN) para los últimos ~85 ka. 

A partir del análisis del registro de partículas de carbón, se obtuvo una serie de

episodios de incendio para la cual fue posible diferenciar entre incendios regulados por el
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clima e incendios que pudieron estar asociados a la actividad volcánica. A partir de la

comparación de los diferentes episodios de incendio con el registro de vegetación, se infiere

que éstos fueron uno de los principales controladores en la estructuración y en la

configuración de las comunidades vegetales desarrolladas durante el UCG. Hay evidencias

de eventos de sucesión en la regeneración de bosques de pino identificados a lo largo del

UCG, durante los cuales las plantas herbáceas, Quercus y Alnus fueron elementos

importantes.

  Con el análisis espectral aplicado a las series de tiempo CHAR (acumulación de

partículas de carbón, contenido de COT y contenido de CIT) se detectó una periodicidad de

~1538 años la cual podría estar relacionada con los ciclos D-O, sugiriendo que los registros

de cambio paleo-ambiental de Chalco respondieron a las oscilaciones climáticas (ciclos D-O

y eventos Heinrich) documentadas para Groenlandia y para el Atlántico Norte durante el

UCG. Así, fueron identificados los EH6 al EH1, los cuales estuvieron caracterizados por la

presencia de bosques de pino y bajos niveles lacustres con salinidad variable. Se observa

que las condiciones paleo-ambientales durante los EH identificados en la cuenca de Chalco,

fueron coincidentes con las condiciones paleo-ambientales reportadas para los EH

documentados en el lago de Petén Itzá, al norte de Guatemala; con excepción del UMG.

Referente a los ciclos D-O, se observó que el desarrollo de bosques de Quercus correlacionó

con 17 de los 25 eventos D-O (eventos 20, 19, 17, 16, 15, 14, 13, 12, 11, 10, 9, 8, 7, 6, 5, 4 y

3) y  para el MIS 3 se documentan altos valores en el contenido de CIT.

La comparación del registro de CIT del lago de Chalco con los registros de los

espeleotemas de las cuevas Fort Station, en Nuevo México, Terciopelo, en Costa Rica y con
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el registro sedimentario de la cuenca marina de Cariaco, Venezuela, indica que el lago de

Chalco presenta una similitud con los registros de Costa Rica y Venezuela, sugiriendo que

los forzamientos climáticos involucrados en la regulación de los cambios ambientales y en la

vegetación, registrados para el lago de Chalco durante el UCG, fueron las variaciones en la

insolación de primavera, en la posición media de la ZCIT, en la extensión de la circulación

meridional del Atlántico (AMOC por sus siglas en inglés) y en la corriente termohalina así

como los cambios en el tamaño de los mantos de hielo continental en el hemisferio norte.
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ABSTRACT

The last glacial cycle (LGC) (~115 a 10 ka) was characterized by a gradual decrease in

temperatures, with high climatic variability mainly reflected through oscillations in temperature

and ocean circulation in ancient scales, known as Dansgaard-Oeschger cycles (D-O) and

Heinrich events (EH). In this study, a sedimentary sequence composed of 72 m obtained at

Lake Chalco, basin of Mexico is analyzed in order to document the millennial scale climate

variability during the LGC. Twelve radiocarbon dates (14C) in pollen and ostracode

concentrates, and one U/Th dating of zircon minerals, identified in a tephra located at depth of

63.5 m, were used in order to generate an age-depth model, from which we estimate a basal

age of ~ 85 ka cal BP for the sequence.

Palinomorphs and pollen sets are analyzed to establish the history of regional and local

vegetation of the last glacial cycle (LGC) in the basin. Furthermore, charcoal particle content

is used to document the LGC fire episodes; and geochemical indicators such as, Total Carbon

(TC), Total Inorganic Carbon (TIC), Total Organic Carbon (TOC) and Carbon/Nitrogen are

used to establish the relationship of TC, TIC and TOC content with paleo-climatic and

environmental factors and, to identify the source of organic matter preserved in sediments of

Lake Chalco.

Based on the regional pollen set, vegetation around the Lake Chalco during the LGC

was characterized by an alternation between conifer forests with Pinus as the predominant

element, and most diverse forests represented by Quercus and in a lesser amount by
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mesophilic vegetation, which were mainly regulated by temperature fluctuations. Local

palinomorphs indicate that there are periods of decrease and rise of lake levels in Lake

Chalco. During lake rising events, Botryococcus seaweed was recorded, whereas for

decreasing events an expansion of hydrophyte plants was recorded showing evidences of

eutrophication conditions and sometimes, high levels of Texcocana which is documented as a

type of resistance structure. This type of structure has been identified in previously analyzed

lacustrine sequences of Lake Chalco, and because of its association with Ruppia maritima

pollen, high salinity conditions are inferred. The presence of these structures aims at the

development of more brackish waters during different stages along LGC, especially during the

MIS 5a (~82-74 ka) and MIS 3 (~59-28 ka).

From TIC record analysis, which represents the abundance of authigenic carbonate

precipitates during periods of increased temperature and salinity, we generated a drought

record that coincided with reduced lake levels and higher salinity periods indicated by

Texcocana. During Late Pleistocene, the drought regime was controlled by changes in spring

insolation, on the basis of the positive TIC record correlation with variations in spring

insolation (20 ºN) for the last ~85 ka.

Based on the analysis of carbon particles, we obtained a series of fire episodes for

which it was possible to differentiate between fires regulated by weather and fires that could

be associated to volcanic events. Based on the comparison of different fire episodes with the

vegetation record, we inferred that one of the main controls in the structuring and

configuration of plant communities developed during the LGC, was the development of

different fire episodes. There are evidences of succession events in the regeneration of the
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identified pine forests along the LGC, during which the herbaceous plants, Quercus and

Alnus were important elements.

Through the spectral analysis applied to CHAR time series (accumulation of carbon

particles, TOC and TIC content) a periodicity of ~1538 years which could be related to D-O

cycles was detected, suggesting that the environmental change records in Chalco responded

to the climatic oscillations (D-O and EH cycles) documented for Greenland and the North

Atlantic for the last glacial. Thus EH6 to EH1 were identified, which were characterized by the

presence of pine and lower lake levels with varying salinity. It is observed that the paleo-

environment conditions during the identified EH in Chalco basin, were consistent with paleo-

environmental conditions reported for the documented EH identified on Lake Peten Itza in

northern Guatemala; except for UMG. Concerning the D-O cycles, it was observed that the

development of Quercus forests correlated with 17 of the 25 D-O events (20, 19, 17, 16, 15,

14, 13, 12, 11, 10, 9, 8, 7, 6, 5, 4 and 3 events) and for the MIS 3, higher values of TIC

content were documented.

  

Comparisons of TIC record of Chalco with the Fort Station cave speleothems in New

Mexico, Terciopelo, Costa Rica and the Cariaco sedimentary record in Venezuela, indicate

that Lake Chalco has a similarity with the Costa Rica and Venezuela records, suggesting that

climate forcings involved in the regulation of environmental and vegetation changes

registered for Lake Chalco during the last glacial, corresponded to variations in spring

insolation, the middle position of the ITCZ, the extension of the Atlantic Meridional

Overturning Circulation (AMOC) and the thermohaline circulation, as well as changes in the

size of the continental ice sheets in the northern hemisphere.
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INTRODUCCIÓN

La variabilidad climática durante el Cuaternario tardío (Pleistoceno tardío-Holoceno) se

caracterizó por la alternancia entre periodos glaciales y periodos interglaciales, los cuales

ocurrieron con una periodicidad aproximada de 100 ka durante los últimos 800 ka (edad

expresada en miles de años antes del presente). Esta señal, de escala global, ha sido

observada en varios de los registros paleo-climáticos, incluyendo los núcleos de hielo de la

Antártida (Jouzel et al., 2007), así como en los sedimentos marinos (Lisiecki y Raymo, 2005).

Existe un fuerte consenso de que la causa de estos cambios es orbital (debida a un

forzamiento externo relacionado con los cambios en el patrón estacional y latitudinal de la

insolación), pero amplificado por toda una serie de factores internos (tales como cambios en

la concentración de gases invernadero y por la extensión de las capas de hielo) (Wolff et al.,

2009). Posiblemente, el entendimiento de uno de estos ciclos, como por ejemplo el último

ciclo glacial (UCG), nos permita generar evidencia para comprender los forzamientos, ya

sean externos o internos, involucrados en el desarrollo de estos ciclos.

La comunidad paleo-climática se ha dedicado en los últimos años a documentar el

funcionamiento del sistema climático en su estado natural, antes de la intervención humana,

a través del análisis detallado de núcleos de hielo de casquetes polares y glaciares de

montaña, de núcleos sedimentarios de cuencas oceánicas y de secuencias lacustres

continentales utilizando diferentes técnicas analíticas. Si bien, hay una gran cantidad de

datos provenientes de las zonas de altas latitudes, no hay suficiente información paleo-
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ecológica y paleo-climática para las regiones tropicales. Recientemente, se han encontrado

evidencias sobre la ocurrencia de cambios abruptos, documentados en núcleos de hielo del

Ártico, Antártico y sedimentos oceánicos del Atlántico Norte, de condiciones relativamente

frías a condiciones relativamente cálidas a escalas milenarias y submilenarias durante el

último periodo glacial y la transición hacia el interglacial actual (Bond et al.,1992; Dansgaard

et al., 1989; Dansgaard et al., 1993; Heinrich, 1988).

De manera general, el último ciclo glacial (UCG) (115-10 ka) estuvo caracterizado por

una reducción escalonada de las temperaturas hasta alcanzar su punto más frío durante el

último máximo glacial (UMG) entre 23 y 19 ka (Mix et al., 2001; Rahmstorf, 2002). Este

periodo estuvo caracterizado por una alta variabilidad climática, principalmente reflejada en

oscilaciones, a escala milenaria, en la temperatura y en la circulación oceánica conocidas

como ciclos Dansgaard-Oeschger (ciclos D-O), así como por eventos de menor frecuencia y

mayor duración denominados eventos Heinrich (EH) (Bond y Lotti, 1995; (Bond et al., 1997;

Grootes y Stuiver, 1997).

Se ha estimado que durante los ciclos Dansgaard-Oeschger (ciclos D-O) ocurrieron

fluctuaciones en la temperatura media entre 8 y 15-16 ºC (Huber et al., 2006; Wolff et al.,

2009). Por sus potenciales consecuencias paleo-climáticas en latitudes tropicales, son

particularmente interesantes los EH que se caracterizan por una descarga rápida de grandes

volúmenes de témpanos en el Atlántico Norte, que perturban la circulación termohalina y

alteran la transferencia de calor entre los trópicos y las latitudes altas. Estos eventos H tienen

periodicidades entre 7 y 10 ka y no sólo afectan la región adyacente al Atlántico Norte, sino

también en otras zonas y su impacto está registrado en varias secuencias marinas y
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continentales lacustres como por ejemplo, el lago Tulane, Florida, el lago de Petén Itzá,

Guatemala y en la cuenca marina del Cariaco, Venezuela (Grimm et al., 2006; González et

al., 2008; Hodell et al., 2008; Correa-Metrio, 2010). Así, el estudio de los indicadores de

variación climática en zonas tropicales y subtropicales muestra que existe una respuesta

compleja a la reducción de la circulación oceánica profunda del Atlántico Norte, que se refleja

en cambios y en patrones regionales de temperatura y de precipitación, los cuales tienen

impactos en los ecosistemas terrestres.  

En el presente trabajo se analiza un secuencia sedimentaria de 72 m obtenida en el

lago de Chalco, cuenca de México, la cual con base en el modelo de edad-profundidad

generado a partir de dataciones de radiocarbono (14C) en concentrados de polen y

ostrácodos y una datación de U/Th en minerales circones, hemos estimado una edad basal

de ~85 ka cal AP (más adelante no refrimos únicamente como ka), la cual es correspondiente

con la mayor parte del último ciclo glacial (UCG) cuya temporalidad es ~115-10 ka. 

Como objetivo principal se plantea conocer si la cuenca del lago de Chalco, siendo

una cuenca de gran altura (2240 m snm) para el centro de México, fue sensible ante las

fluctuaciones en la temperatura y en la precipitación, registradas en los núcleos de hielo de

Groenlandia y en los sedimentos del Atlántico Norte, para el UCG. Para esto, se presenta un

análisis palinológico de la secuencia para conocer si estos cambios en la temperatura y en la

humedad modelaron la vegetación de la cuenca de México, ocasionando cambios en la

abundancia y en la presencia de los taxa de las asociaciones vegetales. Además, se

presenta un análisis de otros indicadores paleo-climáticos, tales como partículas de material

carbonizado, carbono total (CT), carbono inorgánico total (CIT), carbono orgánico total (COT)
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y la relación carbono/nitrógeno (C/N). Estos datos se utilizan para documentar episodios de

incendio, para establecer la relación del contenido de CT, CIT y COT con factores paleo-

climáticos o paleo-ambientales y para identificar la procedencia de la materia orgánica

preservada en los sedimentos del lago de Chalco.

Dada la complejidad de este trabajo, se encuentra organizado en siete capítulos. En el

primer capítulo: área de estudio, se hace una descripción de las características fisiográficas,

geológicas y litológicas de la cuenca de México, así como las de la cuenca de Chalco. Se

presenta un breve resumen de los estudios paleo-ambientales previos que se han llevado a

cabo en la cuenca de Chalco. Asimismo, se muestran los forzamientos climáticos

involucrados en el control de las condiciones climáticas de la región de la cuenca de México.

En el segundo capítulo: metodología, se explica como fueron colectados los núcleos

sedimentarios (serie CHA08 y núcleo VII) en el lago de Chalco, a partir de los cuales se

construyó una secuencia sedimentaria compuesta para los primeros 72 m. Se indica como se

construyó el modelo edad-profundidad para dicha secuencia, y como se llevó a cabo la

medición de los proxys paleo-climáticos analizados (polen, palinomorfos, patículas de

carbón, contenido de carbono total, carbono orgánico total, carbono inorgánico total y la

relación carbono/nitrógeno). 

En el tercer capítulo: resultados e interpretación, se presenta la descripción

litoestratigráfica de la columna sedimentaria compuesta (72 m). Se presentan los resultados

del modelo edad-profundidad generado y se describen los resultados de la medición de los

proxys paleoclimáticos: polen y palinomorfos, partículas de carbón, carbono total (CT),

carbono orgánico total (COT), carbono inorgánico total (CIT), relación carbono/nitrógeno
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(C/N). Además se describen datos de susceptibilidad magnética (SM) previamente

presentados por Herrera-Hernández (2011) y Ortega-Guerrero et al. (2015).

En el cuarto capítulo: eventos de sequía y episodios de incendio en el sur de la cuenca

de México durante el último ciclo glacial, se analizan los registros: partículas de carbón y

contenido de carbono inorgánico total (CIT) obtenidos para los sedimentos del lago de

Chalco, con el objeto de documentar episodios de incendio y de sequía en la parte sur de la

cuenca de México y entender los posibles forzamientos climáticos involucrados en el origen

de ambos. 

En el quinto capítulo: historia de la vegetación en la cuenca de México durante el

último ciclo glacial, se hace una discusión de los datos palinológicos (polen y palinomorfos

identificados). Se propone un modelo para la dinámica de las comunidades vegetales

desarrolladas en la región de la cuenca de México durante el UCG, y se explora en los

factores paleo-ambientales o paleo-climáticos que puedieron estar involucrados en su

estructuración y en su configuración.

En el sexto capítulo, historia climática en la cuenca de México durante el último ciclo

glacial, se describen los dos tipos de variabilidad climática (ciclos D-O y eventos Heinrich)

que se tienen documentados para el último periodo glacial. Se discuten los datos de los

proxys paleo-climáticos en términos de dicha variabilidad y se presenta una propuesta para

los ciclos D-O y eventos Heinrich en el lago de Chalco. Finalmente, en el séptimo capítulo se

muestra un resumen con las conclusiones más relevantes de este trabajo.
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ANTECEDENTES

A pesar de los pocos registros paleo-climáticos que existen para las latitudes tropicales y

subtropicales, que abarquen el último ciclo glacial, recientemente, datos palinológicos del

lago de Tulane, Florida (ErGrimm et al., 2006), del lago Petén Itzá, Guatemala (Hodell et al.,

2008) y de la cuenca marina de Cariaco, Venezuela (González et al., 2008) han

documentado la presencia de periodos interestadiales-estadiales característicos del último

ciclo glacial (UCG). 

En México, los estudios paleo-climáticos se han enfocado en el análisis de sedimentos

de lagos ubicados en la Faja Volcánica Transmexicana (FVTM); particularmente en las

cuencas de México (Bradbury, 1989; Lozano-García et al., 1993; Sosa-Nájera, 2001), del Alto

Lerma (Metcalfe et al., 1991;Lozano-García et al., 2005); así como en la porción centro-

occidente de ésta, donde se localizan las cuencas de los lagos de Pátzcuaro (Watts y

Bradbury, 1982; Bradbury, 1997; Bradbury, 2000; Metcalfe, 2006), Cuitzeo (Israde-Alcántara

et al., 2002), Zacapu (Metcalfe, 1995; Xelhuantzi-López, 1994; Arnauld, et al., 1997; Ortega

et  2002) (Correa-Metrio et al., 2012) y Zirahuén (Ortega et al., 2010; Torres-Rodríguez et al.,

2012; Lozano-García et al., 2013). Dichos estudios se han enfocado principalmente en la

reconstrucción paleo-climática y paleo-ambiental de los últimos 25 ka; particularmente para el

periodo de tiempo conocido como último máximo glacial (UMG) (Pleistoceno tardío) y para

los últimos 10 ka (Holoceno). De manera general, se han sugerido, para el centro de México,

cambios significativos de humedad y de temperatura entre el fin del Pleistoceno y el inicio del

Holoceno, los cuales pudieron estar relacionados con variaciones cíclicas relacionadas con
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los niveles de insolación (Ruddiman, 2001). 

En la actualidad, el clima en el centro de México está regulado por cuatro elementos

de la circulación atmosférica global: por las celdas subtropicales de alta presión, por la Zona

de convergencia intertropical (ZCIT) y por la acción de los vientos alisios y de los vientos del

oeste (Mosiño-Alemán y García, 1974; Higgins y Mokc, 1998; Metcalfe et al., 2000; Metcalfe

y Davies, 2007). Para el último glacial, se ha propuesto la hipótesis que el cambio en los

aportes de humedad para el centro de México, se debe a un posible desplazamiento de los

vientos del oeste hacia una posición más sureña que la actual, lo cual pudo haber generado

un aumento significativo en la precipitación invernal, mientras que la lluvia de verano se

redujo considerablemente causando sequía (Andersen y Borns, 1994; Bradbury, 1997). 

Estudios previos realizados en sitios de altura del centro de México como son: la

cuenca del Alto Lerma (Caballero et al., 2002) y las cuencas de México-Texcoco (Bradbury,

1971; Lozano-Garcia y Ortega-Guerrero, 1998; Sandoval-Montaño, 2000; Ramírez, 2002;

Lamb et al., 2009; Sedov et al.,  2009); y Tecocomulco (Caballero et al., 1999; Roy et al.,

2009) y Chalco (Lozano-García et al., 1993; Lozano-Garcia y Ortega-Guerrero, 1994;

Caballero y Ortega-Guerrero, 1998; Sosa-Nájera, 2001), han mostrado que estas cuencas

fueron sensibles al cambio climático desarrollado durante el Pleistoceno tardío y Holoceno.

Los datos paleo-climáticos procedentes de estas secuencias lacustres indican cambios

significativos en la temperatura y en la humedad, los cuales se han detectado por medio de

cambios en la cobertura arbórea, por ejemplo en Chalco, entre el fin del último ciclo glacial

(UCG) y el Holoceno (Lozano-García et al., 1993; Lozano-Garcia y Ortega-Guerrero, 1994;

Caballero y Ortega-Guerrero, 1998; Sosa-Nájera, 2001). Sin embargo, en la actualidad, no
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hay registros de mayor resolución que permitan detectar cambios asociados con las

oscilaciones milenarias o sub-milenarias Dansgaard-Oeschger (ciclos D-O) y eventos

Heinrich. No obstante, el registro de estas oscilaciones en los lagos de Tulane (Florida) y

Petén Itzá (Guatemala) indica que los trópicos son capaces de registrar esta variabilidad

climática, la cual podría ser reconocida en las cuencas de altura de México, por ejemplo en la

cuenca del  lago de Chalco (cuenca de México).

El gran espesor de los sedimentos lacustres de la cuenca del lago de Chalco (Herrera-

Hernández, 2011) ofrece la posibilidad de observar la variabilidad climática, a escala

milenaria, de una región de altura del centro de México. Por medio de perforaciones de

pozos profundos llevados a cabo a partir de los sismos de 1985 y de la elaboración de

modelos hidrológicos, sísmicos y gravimétricos para la parte sur de la cuenca, se ha

mostrado que los sedimentos lacustres tienen un espesor máximo de 300 a 400 m (Pérez

Cruz et al., 1988; Chávez y Urrutia, 1991; Lozano-García et al., 1993; Rodríguez-Chávez,

2003). Con base en las tasas de sedimentación calculadas (0.2 y 0.8 mm/año) en un

principio por Ortega-Guerrero (1992) para los primeros 25 m para secuencias previamente

estudiadas de los lagos de Chalco y Texcoco, se ha postulado que 400 m de sedimentos del

lago de Chalco podrían abarcar una edad de ~600 ka (últimos 5 periodos glaciales-

interglaciales) (Herrera-Hernández, 2011). Así, durante las temporadas de campo 2008 y

2011 llevadas a cabo por el Grupo de Cambio Climático de los Institutos de Geología y de

Geofísica, UNAM se colectaron, en la cuenca del lago de Chalco, 270 m de sedimentos

lacustres en seis núcleos sedimentarios (serie CHA08 II-VI y núcleo CHA11-VII), a partir de

los cuales se construyó una secuencia compuesta de los sedimentos de los 120 m

superiores.

27



 En este trabajo se presentan datos de 4 proxys paleo-climáticos (indicadores de

cambio climático) para la sección comprendida entre los metros 2 y 72; la cual, con base en

el modelo de edad-profundidad generado, se estima un edad de ~85 a 10.8 ka, la cual nos

permite documentar los cambios plaeo-ambientales o paleo-climáticos para la mayor parte

del UCG (~115 a10 ka) registrados en los sedimentos de la cuenca del lago de Chalco. 

28



HIPÓTESIS

El último ciclo glacial (UCG) (115-10 ka) estuvo caracterizado por una gran variabilidad

climática. Hay evidencias de cambios en la circulación oceánica y variaciones en la

temperatura media desarrolladas a escala milenaria. Estas oscilaciones conocidas como

ciclos Dansgaard-Oeschger (ciclos D-O) y eventos Heinrich (EH) tuvieron impacto en los

ecosistemas terrestres en las zonas tropicales de Norteamérica. Los cambios en la

temperatura y en la precipitación, asociados a esta variabilidad, modelaron la vegetación de

la cuenca de México (CM), ocasionando fluctuaciones en la estructura y en la composición

de las asociaciones vegetales. Además, esta variabilidad climática debió alterar la

composición química del agua del lago de Chalco y producir cambios en su nivel lacustre.
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OBJETIVO GENERAL

Establecer la historia climática y su variabilidad durante el periodo ~85-10.8 ka, a través del

análisis de los indicadores de cambio climático: polen y palinomorfos, partículas de material

carbonizado, contenido de carbono (carbono total, carbono orgánico total y carbono

inorgánico total) y la relación carbono/nitrógeno (C/N), de una secuencia sedimentaria

lacustre de 72 m obtenida en la cuenca del lago de Chalco.
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OBJETIVOS PARTICULARES

1. Establecer un modelo edad-profundidad para la secuencia sedimentaria lacustre (72
m) con el ojeto de tener un control cronológico y poder documentar cambios paleo-
ambientales a través del tiempo.

2. Obtener los valores de concentración y acumulación de partículas de carbón de la
secuencia sedimentaria, con el fin de documentar episodios de incendio y ver si éstos
estuvieron asociados con condiciones climáticas o bien, con otros forzamientos tales
como la actividad volcánica.

3. Identificar los taxa representativos de la vegetación regional para documentar los
cambios principales en la composición de las comunidades de plantas y establecer la
respuesta de éstas ante cambios paleo-ambientales o paleo-climáticos.

4. Identificar los taxa representativos de la vegetación local: hidrófitas y palinomorfos
acuáticos (macroalgas y estructuras de resistencia) para documentar cambios o
variaciones en el nivel lacustre.

5. Analizar el contenido de carbono de la secuencia sedimentaria para documentar las
variaciones en la concentración de carbono total (CT), carbono orgánico total (COT) y
carbono inorgánico total (CIT) y establecer la relación de éstos con cambios o
patrones paleo-ambientales o paleo-climáticos.

6. Establecer la relación carbono/nitrógeno (C/N) para identificar la procedencia de la
materia orgánica preservada en los sedimentos del lago de Chalco.

7. Identificar si las oscilaciones climáticas (ciclos Dansgaard-Oeschger y eventos
Heinrich) características del último ciclo glacial tuvieron un imapcto sobre los
ecosistemas de la región de la cuenca de México, a través del análisis de los
sedimentos del lago de Chalco.
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Capítulo I

ÁREA DE ESTUDIO

LA CUENCA DE MÉXICO

1.1 Fisiografía y características geológicas de la cuenca de México

La cuenca de México (19°00´-20°00´N y 98°00´-99°30´ O) es una estructura geomorfológica

e hidrológicamente cerrada y se encuentra localizada en la porción centro-occidental de la

Faja Volcánica Transmexicana (FVTM) (Fig. 1A y B) (Lugo-Hubp et al., 1994). Tiene un área

de 9,600 km2 y una altitud media de 2240 m snm. Está limitada fisiográficamente por sierras

de origen volcánico, de las cuales el emplazamiento de la más joven, el campo volcánico

Chichinautzin (CVC), originó el cierre del drenaje hacia el sur (Mooser et al., 1974; Urrutia-

Fucugauchi y Martín del Pozzo, 1993). La edad del CVC previamente fue datado entre 0.78 a

0.79 Ma a la fecha (Mooser et al., 1974; Urrutia-Fucugauchi y Martín del Pozzo,1993). Sin

embargo, por medio de dataciones de 40Ar/39Ar (Arce et al., 2013a), se ha estimado que el

volcanismo inició entre 1.2 a 0.09 Ma. El cierre de la cuenca de México permitió el desarrollo

de su sistema lacustre (Fig. 1B). Los vestigios de dicho sistema en la era moderna,

corresponden a los lagos de Zumpango-Xaltocan, Texcoco y Xochimilco-Chalco, alineados

en una dirección N-S (Fig. 1B), de los cuales, el lago de Texcoco (ubicado en la parte central)

correspondía al lago más grande seguido por los lagos de Xochimilco-Chalco (localizados en

la porción sur).
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Figura 1. A. Mapa donde se señala la localización de la Cuenca de México en la FVTM. Se señala la Ciudad de
México algunos volcanes principales: Iztlaccíhuatl (I), Popocatépetl (P), Teuhtli (T) y Nevado de Toluca
(NT). B. Cuenca de México; se indica el sistema lacustre: Zumpago-Xaltocan (Z-X), Texcoco (Tx) y
Xochimilco-Chalco (X-Ch). C. sierras volcánicas presentes en la vecindad de la cuenca de México y
lago de Chalco: sierra Nevada, sierra Santa Catarina, campo Volcánico Chichinautzin (CVC) y sierra de
las Cruces. Se indican también los sitios en donde se perforaron los núcleos (serie CHA08 y CHAVII)
sedimentarios analizados.
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La constitución litológica y sedimentaria de la cuenca de México (CM) comprende una

gran variedad de rocas de origen volcánico, volcaniclástico y materiales no consolidados

como ceniza, lapilli, y depósitos fluvio-lacustres que abarcan del Oligoceno-Mioceno al

Cuaternario (Enciso de la Vega, 1992; González-Torres et al., 2015). Los primeros trabajos

geológicos y estratigráficos de la CM fueron desarollados por Fries (1956, 1960) quien llevó a

cabo las primeras descripciones de las rocas más antiguas de la región. Posteriormente,

Mooser (1963, 1975) realiza estudios enfocados en las rocas volcánicas más recientes. 

A partir de los sismos de 1985, se realizó un proyecto para entender la estructura

geológica, gravimétrica y neo-tectónica de la cuenca de México (De Cserna et al., 1988) y,

posteriormente, con los estudios de Vázquez-Sánchez y Jaimes-Palomera (1989) se propuso

una nomenclatura estratigráfica para las rocas del subsuelo de la CM. Adicionalmente, se

perforaron pozos profundos en los años 80´s cuyos cortes litológicos han sido utilizados para

interpretar la geología del subsuelo (Oviedo de León, 1970, Pérez-Cruz, 1988, Arce et al.,

2013b, Arce et al., 2015) (Fig. 2). Además, recientemente, en el 2012, se perforó el pozo San

Lorenzo Tezonco de 2008 metros de profundidad (Sistema de Aguas de la Ciudad de México,

SACMEX), en la zona de Iztapalapa, en la parte sur de la cuenca de México, a pocos

kilómetros al NO de la sierra Santa Catarina (Arce et al., 2003; Arce et al., 2015). A partir del

análisis de dichos pozos (Fig. 2) se ha documentado que las rocas más antiguas reconocidas

datan del Cretácico inferior y están representadas por calizas y dolomías así como por

depósitos de conglomerados calcáreos y anhidritas, identificadas en los pozos  Mixhuca I y

Tulyehualco I (Enciso de la Vega, 1992; González-Torres et al., 2015) (Fig. 2). Las rocas más

recientes corresponden a depósitos fluvio-lacustres y productos volcánicos. Estos últimos
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incluyen derrames de lavas de composición variable desde basalto a dacita, con dominancia

de andesitas; depósitos piroclásticos de tobas e ignimbritas; y una amplia variedad de

materiales volcaniclásticos con edades que varían desde el Oligoceno hasta el Cuaternario

(Schalaepfer, 1968; Mooser, 1975; de Cserna et al., 1988; Vázquez-Sánchez y Jaimes-

Palomera, 1989; Enciso-De la Vega, 1992; Pérez-Cruz, 1988; Arce et al., 2013b).

Figura 2: Columnas estratigráficas de los pozos profundos perforados en la cuenca de México (Oviedo de León,
1970; Pérez-Cruz, 1988; Arce et al., 2013b). Las rocas más antiguas identificadas en estos sondeos,
corresponden a las calizas cretácicas observadas en los pozos Tulyehualco I y Mixhuca I. El mayor
espesor en los sedimentos lacustres se observa en los pozos Texcoco I y Tullyehualco I, que
corresponder a las sub-cuencas de Texcoco y de Chalco respectivamente. Se muestran las edades que 
han sido reportadas para cada uno de ellos (Tomado de González-Torres et al., 2015).
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1.2 Fisiografía y características geológicas y litológicas de la cuenca de Chalco 

El lago de Chalco (19° 30ʹN, 99° 00ʹ O) está situado al SE de la cuenca de México, en la

sub-cuenca de Chalco (Fig. 1B y C). Tiene una extensión aproximada de 120 km2 y una

altitud promedio de 2240 m snm (Ortega-Guerrero, 1992). Esta cuenca ocupa un semigraben

con orientación NNE-SSO (Urrutia-Fucugauchi y Chávez, 1991). Su fisiografía está dominada

por edificios volcánicos coalescentes que forman cadenas montañosas y una llanura

volcano-sedimentaria constituida mayormente por sedimentos fluvio-lacustres y depósitos

provenientes de los volcanes circundantes (Schlaepfer, 1968; Bloomfield, 1975). La cuenca

de Chalco está limitada al N por la sierra Santa Catarina (Lugo-Hubp et al., 1994), al sur por

el Campo Volcánico Chichinautzin (CVC) (Arce et al., 2013a), al E-SE por la sierra Nevada y

al O por la divisoria que la separa de la cuenca de Xochimilco, por la que corre la evenida

Tláhuac-Tulyehualco (Fig. 1C) (Macías et al., 2012; Rueda et al.,  2013). 

El marco geológico de la cuenca de Chalco litológicamente está constituida por rocas

volcánicas y depósitos no consolidados de origen fluvio-lacustre del Terciario (Plioceno

tardío) y del Cuaternario (Fig. 3). Dentro del material volcánico destacan lavas de

composición variable, desde andesita basáltica a dacita, ignimbritas, conglomerados y

brechas volcánicas procedentes de las sierras Chichinautzin, Las Cruces y la sierra Nevada.

(González-Torres et al., 2015). Las rocas más recientes, estrictamente cuaternarias, afloran

en las sierras de Chichinautzin y Santa Catarina; ambas de composición similar basáltico-

andesítica (Siebe et al., 2004b, 2005). Los depósitos fluvio-lacustres están constituidos

principalmente por limo y arcillas de origen lacustre, interdigitados con lavas, ceniza

volcánica, material piroclástico, toba y brechas (Pérez-Cruz, 1988; Lozano-García y Ortega-
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Guerrero, 1998; García-Palomo et al., 2008; Arce et al., 2013b).

Figura 3. Mapa geológico de la cuenca de Chalco. Se ilustran algunas de las rocas que afloran alrededor de la
cuenca de Chalco. Rocas andesitas y dacitas del Terciario afloran en la sierra Nevada al E, mientras
que  basaltos y andesitas del Cuaternario afloran en las sierras Chichinautzin, al S, y en la sierra Santa
Catarina al N. Los sedimentos fluvio-lacustres constituyen el relleno de la cuenca sedimentaria (Tomado
de Herrera-Hernández, 2011).
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1.3 Limnología e hidrología del lago de Chalco 

El sistema hidrológico de Chalco está constituido por los ríos: San Francisco Acuautla al

norte, San Juan Tlalmanalco al este y Amecameca al sureste. Los afluentes del río

Tlalmanalco descienden de la Sierra Nevada, siendo los más importantes Huexolulco, San

Martín, Buena Vista y San Rafael. El río Amecameca, con numerosos afluentes y un régimen

permanente, nace entre el Iztaccíhuatl y el Popocatépetl, desembocando en la planicie de

Chalco; sus afluentes son Amalacaxco, Alialica, Ayolocotl, Ameyalco, Palo Rechinador,

Providencial y Xalpatlaco (Núñez-Cardona, 1991). 

En la antigüedad, los ríos Tlamanalco y Amecameca vertían sus aguas en el lago de

Chalco, por ello mantenía un nivel constante que era complementado por el caudal de las

aguas pluviales (Núñez-Cardona, 1991). Sin embargo, en la actualidad, Chalco se encuentra

altamente modificado por el impacto humano y, al igual que la mayoría de los lagos de la

cuenca, ha sufrido procesos de desecamiento que ha sido agudizado por la desviación

artificial de estos tres ríos principales (Amecameca, Tlalmanalco, y San Francisco Acuautla).

Además de estos ríos, el lago de Chalco recibía el aporte de arroyos que bajan por las

laderas de las sierras de Santa Catarina y Chichinautzin durante la época de lluvias, y de las

aguas de numerosos manantiales localizados principalmente hacia la antigua ribera

meridional de Chalco. 

Actualmente, la parte septentrional de la planicie lacustre está cubierta por

asentamientos humanos y, sólo hacia la parte sudoriental existe una zona de pantanos

alcalinos de uno o dos metros de profundidad (Caballero, 1997). El lago de Chalco se
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alimenta principalmente por el agua derretida de los glaciares del volcán Iztaccíhuatl y del

Popocatépetl (río Ameca). Está catalogado como un lago alcalino con agua turbia con

abundantes carbonatos y bicarbonatos además de una alta concentración de Ca, Mg, y Na, y

un promedio de profundidad de 1 m con sequías durante la mayor parte del año ligadas a

una baja precipitación (Lozano-García et al., 1993). 

1.4 Vegetación del lago de Chalco

La vegetación en el área ha sido severamente afectada por la ocupación humana, presente

desde hace miles de años; las partes bajas son utilizadas para la agricultura; el pie de monte

está cubierto por pastizales inducidos y algunos otros cultivos y solamente en algunas de las

zonas más altas de la sierra Chichinautzin y en la sierra Nevada, están localizadas todavía

áreas cubiertas por bosque de pino y encino (Rzedowski y Rzedowski, 2001). En la porción

sur existen tipos de vegetación que no se encuentran en la parte norte de la cuenca, como

son: el zacatonal alpino, la pradera de Potentilla, el bosque de Alnus, los matorrales de

Senecio praecox, Eysenhardtia y Baccharis. Tanto los bosques de Abies, Pinus como los de

Quercus se encuentran más ampliamente distribuidos en la mitad sur. En algunas barrancas

húmedas situadas al sureste y sur de la cuenca se presenta asociaciones con elementos

propios del bosques mesófilo, cuyos principales componentes son: Clethra, Fraximus,

Garrya, Ilex, Prunus, Pinus ayacahuite, Cupressus y alguna especie de Quercus (Cruz-

Cisneros, 1969). 

García-Mora (1981) reporta para la zona lacustre vegetación de juncos, tulares y

bosques de pino-encino. Asimismo, cita que en una exploración botánica por la zona de

Tlamacas, subiendo por Amecameca, se encontró que la vegetación del Popocatéptl entre
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los 2,900 a 4,000 m snm, se hallaba distribuida en tres asociaciones: a) páramo de altura,

por arriba de los 3,900 m con plantas como Arenaria y zacatonales alpinos de Mulhembergia,

Trisetum, Poa y Agrostis; b) bosque de pino, que llega hasta los 3,400 m donde puede

entremezclarse con el bosque de Abies formado primordialmente por Pinus hartwegii, y

asociado a un estrato arbustivo compuesto por Senecio barba-johannis, Senecio bellidifolius,

Arctostaphylus arguta, Ribes ciliatum y Symphoricarpus microphyllus, así como un zacatonal

d e Muhlembergia macroura y c) bosque de Abies, de los 2,900 a los 3,500 m snm,

compuesto por Abies religiosa y asociado a un estrato arbustivo de Ribes ciliatum, Senecio

barba-johannis, Symphoricarpus microphyllus, Baccharis conferta, Fucsia microphylla,

Vaccinum queminiflorum, Satureia macrostema, Arctostaphyllus arguta, Gaulteria

angustifolia, Garrya laurifolia, la mayoría transgresivas hacia el bosque de pino indicadoras

de disturbios y quemas; también se asocia a zacatonales de Muhlembergia macroura,

Muhlembergia quadridentata y Festuca amplissima (Domínguez, 1975, en: García-Mora,

1981).

En el municipio de Atlautla, en la actualidad se encuentran algunos árboles de los

géneros Pinus, Morus, Alnus, y Salix; dominando la vegetación boscosa del monte y de las

barrancas; entre los que se encuentran: Pinus, Abies, Cupressus, Fraxinus y Quercus. En un

transecto altitudinal desde el pueblo de Atlautla hacia el este, hasta la cima del Popocatépetl,

se puede observar-después de la zona de cultivos agrícolas de temporal, con intromisiones

de pino-encino- las barrancas que cruzan el campo, el bosque de pino-encino con pastizales,

más arriba el bosque de oyamel-pino, posteriormente, un bosque de pino con zacatales y,

finalmente, el páramo de altura antes de la zona de nieves perpetuas (Domínguez, 1975, en:

García-Mora, 1981).
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1.5 Estudios paleo-ambientales que se han llevado a cabo dentro de la cuenca de
Chalco

La cuenca y el propio lago de Chalco han sido objeto de diferentes estudios

paleoambientales. Se han llevado a cabo diversas investigaciones entre las cuales destacan

trabajos de:

* Cronología glacial (White, 1962; White, 1986; Heine, 1984; White et al.,1990; Heine, 1994a;

Heine, 1994b; Vázquez-Selem, 1997; Vázquez-Selem, 2000).

*Estratigrafía (Schmitter, 1953; Cornwall, 1968; Gunn y Mooser, 1970; Negendank,1972;

Martin del Pozzo, 1982; Ortega-Guerrero, 1992; García-Bárcena, 1986).

*Vulcanología (Mooser, 1967; Bloomfield y Valastro, 1974; García-Bárcena, 1986; Lambert,

1986).

*Sísmicos, gravimétricos y de tectónica (Benhumea-León y Vázquez-Contreras, 1988;

Cserna et al., 1988; Urrutia-Fucugauchi y Chávez, 1991).

*De propiedades físicas y mecánicas de sedimentos arcillosos (Carreón-Freyre et al., 2003). 

*De paleomagnetismo y susceptibilidad magnética (Liddicoat et al., 1979; Ortega-Guerrero,

1992; Ortega-Guerrero y Urrutia-Fucugauchi, 1997; Ortega et al., 2000; Böhnel y Molina-

Garza, 2002).

*De reconstrucción paleoambiental con base en el registro de polen y diatomeas (Palacios-

Chávez, 1977; Tovar-González, 1987; Bradbury, 1989; Lozano-García et al., 1993; Lozano-

Garcia y Ortega-Guerrero, 1994; Lozano-García y Xelhuantzi-López, 1997; Caballero-

Miranda, 1997; Lozano-Garcia y Ortega-Guerrero, 1998; Caballero y Ortega-Guerrero, 1998;

Sosa-Nájera, 2001).

*Arqueológicos (Niederberger, 1976; Sanders et al., 1979). 
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Sin embargo, son pocos los estudios enfocados en la reconstrucción paleo-climática, y

los pocos estudios que se han llevado a cabo referente al tema, únicamente han estado

enfocados principalemte en la recosntrucción de la historia climática durante los últimos 25

ka (Lozano-García et al., 1993; Lozano-Garcia y Ortega-Guerrero, 1994; Lozano-García y

Xelhuantzi-López, 1997; Caballero-Miranda, 1997). Esto debido principalmente, a la falta de

registros sedimentarios que abarquen escalas temporales por debajo de 25 ka. 

1.6 Estratigrafía del lago de Chalco

Los estudios geológicos más antiguos que se han realizado en la cuenca de México fueron

elaborados por la Comisión Geológica de México (1886-1888) y por el Instituto Geológico de

México (1893-1895). Con base en análisis normativos y petrográficos, la mayor parte de las

rocas del lago de Chalco se clasifican como dacitas, andesitas, andesitas basálticas, y en

menor proporción basaltos, mientras que los sedimentos lacustres están compuestos por

arcillas alteradas, limos y arenas, con lentes locales de piroclastos (Schmitter, 1953; Gunn y

Mooser, 1970; Negendank, 1972; Martin del Pozzo, 1982; Ortega-Guerrero, 1992; Ortega et

al., 2015).

El primer estudio detallado de la estratigrafía de Chalco fue llevado a cabo por Ortega-

Guerrero (1992), en el cual, describió los primero 26 m de los sedimentos lacustres con base

en cinco núcleos sedimentarios (A, B, C, D, y E respectivamente) colectados en la parte

centro-oeste del lago; con la excepción del núcleo E colectado en el sector E. Los cinco

núcleos analizados: A (8m), B (26m), C (10.5 m), D (11 m) y E (10 m) fueron correlacionados

con base en la presencia de marcadores estratigráficos como un depósito de diatomita y
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algunas tefras bien documentadas como la “Pómez Toluca Superior” (PTS en inglés “UTP”)

proveniente del volcán Nevado de Toluca (Newton y Metcalfe, 1999) la “Pómez Tutti Frutti”

(PTF) proveniente del volcán Popocatépetl (Mooser y González-Rul, 1961; Siebe et al., 1996;

Siebe y Macías, 2004; Schaaf et al., 2005); y la “Gran Ceniza Basáltica” (GCB) cuyo origen

es desconocido pero por su gran espesor se sugiere que debió provenir de algún volcán

cercano como el Teuhtli (Ortega-Guerrero et al., 2015).  

Ortega-Guerrero (1992) describe un total de 16 tefras de carácter dominantemente

calci-alcalino y de composición basáltico-andesítica y riolítica. Además, con base en las

características físicas como el color, la textura, y aspectos macroscópicos, define siete

unidades estratigráficas en la secuencia B de 26 m (Fig. 4). Recientemente, en los años 2008

y 2011 se han colectado 270 m de sedimento repartidos en seis núcleos (CHA08-II; CHA08-

III; CHA08-IV; CHA08-V; CHA08-VI y CHA11-VII). La estratigrafía de la secuencia

conformada por la serie CHA08 ha sido descrita por Herrera-Hernández (2011) mientras que

la estratigrafía correspondiente al núcleo CHA11-VII fue descrita por Ortega-Guerrero et al.

(2015). En el presente trabajo se analizan 4 indicadores de cambio climático (polen y

palinomorfos, material carbonizado, contenido de carbono y contenido de nitrógeno) para una

secuencia compuesta de 72 m obtenida a partir de la correlación entre los núcloes CHA08 (II,

III y V) y CHA11-VII. 
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Figura 4. Columna estratigráfica del lago de Chalco del núcleo B. Los números arábigos (en la columna
izquierda) indican las unidades estratigráficas identificadas por Ortega-Guerrero (1992), mientras que
los números romanos señalan la tefras (en rojo), incluyendo la “Gran Ceniza Basáltica” (tefra no. XII)
(Tomado de Herrera-Hernández, 2011).
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1.7 Cronología de los sedimentos de Chalco

La edad de los sedimentos del lago de Chalco se ha obtenido mediante datación con

radiocarbono (14C) y por medio del empleo de la tefra-estratigrafía (Lozano-García et al.,

1993; Urrutia-Fucugauchi et al., 1994; Urrutia-Fucugauchi et al., 1995; Lozano-García, 1996).

Con base en diferentes muestras de concentrados de polen tomados de los núcleos B y D se

ha estimado una edad para el núcleo D de ~19 ka. Por otro lado, Caballero y Ortega-

Guerrero, (1998) con edades previamente propuestas para la secuencia B  estiman una edad

de ~46 a ~3 ka. 

Se han identificado 16 depósitos de tefras en los sedimentos de lago de Chalco los

cuales se encuentran en su totalidad en el núcleo B (Fig. 4). Estas tefras son de carácter

calci-alcalino y de composición basáltico-andesítica y riolítica con espesores de pocos

centímetros a 42 cm (tefra XII) y han sido datadas por 14C entre >34 y ca. 2.6 ka (Ortega-

Guerrero y Newton, 1998). Es de importancia la tefra II, datada en Chalco en 12.800 ± 90 14C

ka AP, la cual correlaciona con la Pómez Toluca Superior del Nevado de Toluca. La edad de

los sedimentos más superiores es incierta lo cual puede ser atribuido a procesos erosivos. 
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1.8 Forzamientos que regulan el clima actual de México

Debido a su posición geográfica y a su fisiografía, México se caracteriza por presentar una

gran variedad de climas los cuales varían de tropical húmedo, concentrado principalmente en

la parte sur, a semiárido y árido en algunas regiones del norte y centro. Actualmente, el clima

moderno se encuentra regulado por cambios estacionales relacionados con a) la ubicación

geográfica de la zona de convergencia intertropical (ZCIT), b) la posición de los sistemas de

alta presión del Atlántico norte, como el anticiclón de las Bermudas, c) con los fenómenos

climáticos del océano Pacífico, así como con d) la frecuencia y extensión de los centros de

baja presión de las latitudes medias (Metcalfe et al., 2000; Metcalfe, 2006; Lozano-García et

al., 2007; Vázquez-Castro et al., 2008) (Fig. 5). La ZCIT consiste de la rama ascendiente de

la circulación Hadley y marca el ecuador meteorológico donde los vientos alisios convergen

incrementando los procesos de convección, de formación de nubes y de precipitación

(Waliser y Gautier, 1993; Waliser et al., 1999). A escala global, la distribución de radiación

varía a lo largo del año provocando que la ZCIT presente una migración estacional la cual

afecta directamente el clima en el centro de México.

Durante el verano, el centro de México se caracteriza por presentar una máxima

precipitación ya que los vientos alisios dominan trayendo humedad desde el golfo de México

y el Caribe, y por el sistema monzónico norteamericano (NAM) que provee humedad desde

el Pacífico tropical oriental (Pacífico este) a medida que la ZCIT se desplaza hasta su

posición más norteña. La temporada más lluviosa (junio-septiembre) coincide con la

influencia de ciclones tropicales tanto en la vertiente atlántica como en la pacífica. La

principal fuente de humedad es el golfo de México, relacionado a la influencia de los vientos
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alisios, cuya incidencia se extiende hasta la gran llanura central norteamericana (Mosiño-

Alemán y García, 1974). Por otro lado, durante el invierno, los vientos del oeste aportan

humedad al extremo noroeste del país. A medida que la ZCIT se desplaza hacia el sur y se

acerca al ecuador, las celdas de alta presión subtropical (Bermudas-Azores y la del Pacífico)

se extienden, condiciones de menor humedad alcanzan la mayor parte del país (Mosiño-

Alemán y García, 1974). Únicamente, dos porciones del país reciben humedad durante el

invierno; una pequeña porción del norte de Baja California, recibe precipitación aportada por

los sistemas ciclónicos del Pacífico y la parte oriental del país. Específicamente, las costas

del golfo de México y el estrecho de Tehuantepec, reciben algunas precipitaciones durante el

invierno como producto de la incidencia de frentes fríos provenientes de Norteamérica

(Mosiño-Alemán y García, 1974) (Fig. 5). La dinámica de los factores que controlan el clima

moderno de México, está afectada por oscilaciones periódicas como el El Niño-Oscilación del

Sur (ENSO) y su fase de enfriamiento conocida como el fenómeno de La Niña, la oscilación

del Atlántico Norte (OAN) y la oscilación decenal del Pacífico (ODP) (Metcalfe et al., 2006;

Metcalfe, 2015). Aunque los efectos del ENSO en el clima del país son complejos, en

términos generales, se ha observado que durante el fenómeno de “El Niño” incrementan las

precipitaciones invernales en el noroeste de México y los veranos tienden a ser más secos

en el centro del país, mientras que durante “La Niña” hay un descenso de las temperaturas y

fuertes sequías en las zonas costeras del Pacífico (Maturana et al., 2004). 
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Figura 5. Modelo climático en el que se ilustran los principales factores que controlan el clima actual de México.
Durante el verano, la ZCIT se desplaza hacia el norte del ecuador geográfico y los vientos alisios
aportan humedad desde el golfo de México y desde el Pacífico este mediante el sistema monzónico
norteamericano. Por otro lado, durante el invierno, la ZCIT se desplaza hacia el S del ecuador
geográfico y el país queda bajo la influencia de los centros del alta presión (Alta del Pacífico este y la
Bermudas Azores) generándose condiciones de sequía en la mayor parte del país; exceptuando las
península de Baja California (Modificado de (Pérez-Cruz y Urrutia-Fucugauchi, 2009; Lozano-García et
al., 2007; Metcalfe, 2006; Douglas et al., 1993).

Particularmente, el clima de la cuenca de México, está caracterizado por un clima

subtropical con inviernos fríos y secos con un promedio anual de precipitación de ~540 mm

del cual la mayor parte ocurre durante los meses de verano, cuando la ZCIT se encuentra en

su posición más norteña. La máxima precipitación ocurre durante la temporada junio-

septiembre (~390 mm) (Fig. 6), sin embargo, durante el invierno, pueden presentarse lluvias
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asociadas a frentes polares. La región de la cuenca de México experimenta un máximo en la

temperatura de ~27-28°C durante la primavera (Fig. 6) y la temperatura más baja ~4-7°C

durante el invierno (CONAGUA).

Figura 6. Climatograma de la región de la cuenca de México. Se muestra el promedio de precipitación mensual
y la temperatura máxima durante el periodo 1971-2000 AD registrado en la estación meteorológica
Tláhuac (fuente: Servivio Meteorológico Nacional, México).
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Capítulo II

METODOLOGÍA

2.1 Método de campo

Durante la primavera y el verano del 2008 y el invierno del 2011 se colectaron en un

sitio próximo al depocentro del lago de Chalco un total de 270 m de sedimentos lacustres

repartidos en seis núcleos: CHA08-II (1-27 m); CHA08-III (1-90 m); CHA08-IV (85-122 m);

CHA08-V (29-72 m); CHA08-VI (71-122 m) y CHA11-VII (0-20 m) (Fig. 7). Cada núcleo

perforado tuvo una separación horizontal de no más de 20 m, exceptuando el núcleo CHA08-

II, perforado a ~100 m al N de los demás. No se colectó el primer metro próximo a la

superficie debido a que los sedimentos estaban muy perturbados por la actividad humana. 

El núcleo CHA08-II (19° 15ʹ 13.6ʺ N, 98° 58ʹ 38.7ʺ O) se perforó con un nucleador de

pistón tipo Livingstone no rotativo que utiliza tubos de acero de 80 y 50 mm de diámetro

interno, de 1 a 2 m de largo; mientras que los núcleos CHA08-III, CHA08-IV, CHA08-V

CHA08-VI (19° 15ʹ 13ʺ N, 98° 58ʹ 39ʺ O) y CHA11-VII (19° 15ʹ 12.71ʺ N, 98° 58ʹ 37.68 ʺ O)  se

colectaron con un nucleador tipo Shelby de 1.10 m de longitud, que contiene en el barril de

acero, tubos de plástico (PVC) de 4 pulgadas de diámetro interno y 1 m de largo. Los diez

centímetros restantes que quedan en la broca y todos los materiales colectados se

almacenaron en un cuarto frío a una temperatura de ~4°C. La descripción inicial de cada uno

de los núcleos se llevó a cabo en “Limnological Research Center” (LRC) de la Universidad de

Minnesota y consistió en la toma de los datos físicos tales como la susceptibilidad magnética

(SM), densidad aparente del sedimento así como la toma de imágenes de alta resolución. 
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En este trabajo se presenta una secuencia compuesta para los primeros 72 m la cual

fue construida por medio de la estratigrafía, la susceptibilidad magnética y la identificación de

las trefras marcadoras: Pómez Ocre (PO), Pómez Toluca Superior (PTS), Pómez Tutti Frutti

(PTF) y la Gran Ceniza Basáltica (GCB) de los núcleos CHA08-II, CHA08-III, CHA08-V y

CHA11-VII (Fig. 7). 

Figura 7. Núcleos perforados en el lago de Chalco de acuerdo a la profundidad que abarca cada uno. La clave
de los núcleos señala el sitio y el año de la perforación, mientras que el número romano indica el orden
en los que fueron perforados. Para los núcleos CHA08 (II-VI) se ilustra la estratigrafía propuesta por
Herrera-Hernández (2011). Para el núcleo CHA11-VII se ilustra la estratigrafía propuesta por Ortega-
Guerrero et al. (2015) (modificado de Herrera-Hernández, 2011).

51



2.2 Método de laboratorio

2.2.1 Cronología 

Con el objeto de tener un control cronológico de la secuencia compuesta, se elaboró un

modelo de edad-profundidad con base en 10 edades de radiocarbono (AMS) obtenidas en

concentrados de polen y 2 edades (AMS) obtenidas en valvas de ostrácodos (Tabla 1). La

extracción de los concentrados de polen incluyó el tratamiento de cada una de las muestras

con HCl (10%, 1N), KOH (5%), y HF (100%) (Brown et al., 1992; Mensing y Southon, 1999).

Para la datación con las valvas de ostrácodos, se identificó bajo el microscopio

estereoscópico aproximadamente 5 mg de valvas de ostrácodos adultos de las especies

Candona sp., Limnocythere sp. y Heterocypris sp., las cuales fueron seleccionadas y

limpiadas con agua destilada. Además, se cuenta con una datación de U/Th de circones

colectados en una ceniza depositada a los 63.5 m de profundidad. El modelo edad-

profundidad de la secuencia (Torres-Rodríguez et al., 2015) se encuentra basado en un

modelo de depósito denominado “P-sequence” (Ramsey, 2008) generado en la versión en

línea Oxcal 4.2 (Bronk-Ramsey, 2009) utilizando la curva de calibración Intcal13 (Reimer et

al., 2013). Las 12 edades de radiocarbono fueron colocadas en orden estratigráfico utilizando

las tefras marcadoras PTS, PTF y la GCB como límites y como eventos instantáneos. Fueron

incluidas la edades de radiocarbono reportadas para las tefras: “Pómez Toluca Superior”

(PTS) datada en 10.4 ± 95 ka (Arce et al., 2003); Pómez Tutti Frutti (PTF) datada en 14.5 ±

100 ka (Sosa-Ceballos et al., 2012) así como la edad de U/Th (76.7 ± 4.7 ka) para los

circones identificados. La GCB únicamente fue incluida como un marcador estratigráfico. La

mediana calibrada fue obtenida cada centímetro a lo largo de la secuencia mediante un

proceso de interpolación. La ventaja de este tipo de modelo es que acota los intervalos de
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confianza de cada edad siguiendo el orden estratigráfico de cada una de las edades

utilizadas, generando así una edad modelada (en este caso la mediana modelada) lo cual

resulta útil sobre todo cuando se tienen dataciones similares, tal es el caso de las dataciones

2 y 3 (Tabla 1). Posteriormente, a partir de la profundidad de 63.5 m se llevó a cabo un

proceso de extrapolación estimándose una edad de 85.4 ± 1.5 ka a los 72 m de profundidad. 

Tabla 1. Las 12 edades de radiocarbono AMS (* valvas de ostrácodos) y una edad U/Th de la secuencia
sedimentaria del lago de Chalco. Las edades de radiocarbono fueron calibradas utilizando la curva de
calibración IntCal13 (Reimer et al., 2013) con oxcal 4.2 (Bronk-Ramsey, 2009). Las edades de las tefras
PTS y PTF fueron consideradas y tomadas a partir de la literatura (Ortega y Newton, 1998; García-
Palomo et al., 2002; Arce et al., 2003; Sosa-Ceballos et al., 2012). 
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En este trabajo se analizaron 4 indicadores de cambio climático o “proxys paleo-

climáticos”: análisis de partículas de carbón, análisis de carbono total (CT) para el cual se

identificó la fracción orgánica (carbono orgánico total; COT) y la fracción inorgánica (carbono

inorgánico totoal; CIT), análisis palinológico y análisis de nitrógeno total (NT) para calcular la

relación de C/N. Se llevó a cabo un muestreo cada 10 cm entre los metros 2 y 72 para el cual

con base en el modelo de edad-profundidad originado, se obtuvo una resolución temporal de

~120 años entre cada muestra. Los análisis de partículas de carbón, CT, CIT y COT se

llevaron a cabo cada 10 cm (~120 años) (549 muestras para cada uno), mientras que el

análisis palinológico se realizó cada 20 cm (286 muestras) teniendo una resolución temporal

de ~240 años entra cada una de las muestras. Además, se cuenta con algunos datos de la

cantidad de nitrógeno total (NT) en 85 muestras localizadas entre los metros 2 y 40, para

calcular la relación C/N. Por otro lado, los datos presentados en este trabajo referentes a la

estratigrafía de los sedimentos y a la susceptibilidad magnética fueron realizados por

Herrera-Hernández (2011) y por Ortega-Guerrero et al. (2015). Para ver detalles acerca de

los procesos de laboratorio empleados para estos análisis consultar fuentes.

2.2.2.Métodos de extracción y medición de los 4 proxys paleo-climáticos

Análisis de partículas de carbón

La presencia de incendios es un componente importante de los ecosistemas modernos y

constituye un proceso crítico para el ecosistema terrestre debido a las consecuencias que

genera en la dinámica de la vegetación, en los ciclos biogeoquímicos y en la química

atmosférica. Las variaciones en la actividad del fuego han sido un detonante importante en

las reorganizaciones bióticas pasadas (Price y Rind, 1994; Watson et al., 2000; Overpeck et
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al., 2002). Los estudios de reconstrucción ambiental en las últimas décadas han comenzado

a utilizar el análisis de partículas de carbón preservado en sedimentos lacustres, las cuales

son consideradas por diversos autores como un indicador del historial de incendios

(Patterson et al., 1987; Clark y Royall, 1996; Long et al., 1998). El análisis de partículas de

carbón, cuantifica la acumulación de partículas en los sedimentos durante o después de un

evento de incendio y define los niveles estratigráficos con una alta concentración de

partículas de carbón (conocidos como picos de carbón) los cuales indican la presencia de

incendios pasados (Whitlock y Larsen, 2001).

Extracción de las partículas de carbón 

Para reconstruir el historial de incendios, se realizó la extracción de partículas de carbón

>100 µm de tamaño. La extracción se llevó a cabo de acuerdo a la técnica establecida por

Clark y Royall (1996), en el laboratorio de palinología del Instituto Tecnológico de Florida,

procesando 0.5 cm3 de sedimento por cada muestra. Cada alicuota fue defloculada usando

pirofosfato de sodio caliente al 10% (Na4P2On2) durante 25 minutos para la eliminación de

arcillas. Después fue centrifugada y lavada. Posteriormente, se tamizó con una malla de 180

μm para asegurar la recuperación de partículas de carbón de tamaño superior o igual a 180

μm, las cuales fueron guaradadas en viales de plástico. 

Las partículas recuperadas fueron observadas bajo el microscopio estereoscópico a

40X de magnificación para separarlas manualmente y posteriormente, generar una fotografía

digital utilizando una Axio-cámara Zeiss de 5 megapixeles (Fig. 8) donde el número de

pixeles abarcados por las partículas de carbón fueron contabilizados utilizando el software

ImageJ (Rasband, 2005) y se calculó el área (cm2) ocupada por las partículas de carbón (Fig.
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9). Después, los datos obtenidos fueron introducidos en una hoja de cálculo de Excel 2007

donde se calculó, para cada una de las muestras, tanto la concentración volumétrica de

partículas de carbón expresada en mm2/cm3 como la tasa acumulación de partículas de

carbón reportada como mm2 cm-2 año-1.  

Figura 8. Fotografía del análisis en el software ImageJ. Se muestra el cuadro de resultados del conteo y la
medida de cada una de las partículas de carbón identificadas.

Figura 9. Fotografía del análisis en el software ImageJ. Se muestra el cuadro de resultados del conteo y la
medida de cada una de las partículas de carbón identificadas.

Análisis de carbono total (CT), carbono inorgánico total (CIT) y carbono orgánico total 

(COT)

El carbono, dentro de un sistema lacustre, puede ser orgánico o inorgánico y estar

particulado o disuelto (Cohen, 2003). El carbono presente en un lago puede tener dos
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orígenes principales: puede ser de origen autóctono (interno); formado como producto de la

disolución del CO2 atmosférico, el cual es utilizado durante el proceso fotosintético; o bien,

puede tener un origen alóctono y provenir de fuentes externas, entrando al lago en estado

disuelto o particulado en una forma orgánica e inorgánica (Cohen, 2003). La concentración

del carbono orgánico total (COT) representa un indicador fundamental para describir la

abundancia de la materia orgánica preservada en los sedimentos (Meyers, 2003). El COT

representa la fracción de materia orgánica preservada después de la sedimentación y su

preservación se encuentra influenciada tanto por la producción de biomasa inicial como por

el subsecuente grado de degradación (Meyers, 2003). Por otro lado, la medición del carbono

inorgánico total (CIT) en los sedimentos es útil para estimar la cantidad presente de

carbonatos biogénicos y autigénicos. La precipitación de carbonatos autigénicos (calcita,

dolomita, aragonita, entre otros) depende de la salinidad del agua del lago. El decaimiento de

restos vegetales y la acción bacteriana en suelos, libera CO2 dentro de la superficie del

suelo, el cual en contacto con el agua produce ácido carbónico (H2CO3) capaz de disolver los

minerales carbonatados y silicatados presentes en el suelo liberando elementos tales como

Ca, Mg, y Fe. En ambientes lacustres, cuando el desgasamiento de CO2 se realiza bajo

condiciones de mayor salinidad y temperatura, se origina la precipitación de minerales

carbonatados. Asimismo, el aumento en los procesos de fotosíntesis y de respiración por

parte de las comunidades acuáticas ocasionan la disolución de CaCO3 (Cohen, 2003). 

Medición del carbono total (CT), carbono inorgánico total (CIT) y carbono orgánico 

total (COT)

El contenido de carbono total (CT) en las muestras de sedimento fue medida por combustión

a 980 °C por medio del equipo HiperTOC. El carbono inorgánico total (CIT) fue medido de la
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evolución del CO2 por reacción con H3PO4 de los carbonatos presentes en cada muestra. El

carbono orgánico total (COT) fue calculado a partir de la diferencia entre el CT y el CIT (COT

= CT-CIT) y ambos se expresan como porcentajes. 

Análisis palinológico

La palinología comprende el estudio morfológico de los palinomorfos; conjunto de

microfósiles orgánicos no mineralizados que se caracterizan por presentar en su pared

celular esporopolenina, un biopolímero resistente a las técnicas de extracción de material

mineral y orgánico empleadas en el laboratorio (Punt et al., 2007). Las aplicaciones de la

palinología se basan en el hecho de que cada palinomorfo, tiene una estructura y una

morfología de su pared externa muy particular, característica del organismo que les dio

origen, es decir, poseen una identidad propia (Martínez-Hernández, 1970). De esta manera,

los palinomorfos pueden derivarse a partir de diferentes grupos de protistas, plantas, hongos

y animales (Traverse, 1988). 

Extracción, montaje e identificación de los palinomorfos 

Se utilizó una pastilla marcadora Lycopodium clavatum Lote 938934 (10679 ± 953 esporas

por pastilla) (la cual sirvió para calcular los valores de concentración de polen) por cada 0.5

cm3 de sedimento analizado, el cual fue tratado de acuerdo con el protocolo de extracción

estándar propuesto por (Faegri e Iversen (1989) que señala aplicar a cada muestra HCl

(10%) para eliminar carbonatos presentes, someterla a un tratamiento caliente con KOH

(10%) para la eliminación de materia orgánica, y Na4P2O7 para la eliminación de arcillas.

Después, las alicuotas se acetolizaron con la mezcla acetolítica (9 partes de anhídrido

acético: 1 parte de ácido sulfúrico) para eliminar la materia orgánica restante y, finalmente se
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trataron con HF (100%) para eliminar silicatos. La identificación y el conteo de los

palinomorfos se llevó a cabo bajo el microscopio óptico Zeiss. Se contabilizaron 200 granos

de polen por muestra sin considerar el polen de plantas acuáticas y el polen de Pinus ya que

este taxón tiende a estar sobrerrepresentado. En las muestras que presentaron bajas

concentraciones de polen, se contabilizaron 1000 esporas de L. clavatum que corresponden

aproximadamente al 9% de la muestra. 

 El conjunto palinológico obtenido a partir del conteo se agrupó con base en la forma

de vida de cada taxón, y a partir de estos, se determinaron las sumas polínicas (suma de

árboles, suma de hierbas y suma de pteridofitas =ΣP). Los datos palinológicos están

divididos en 5 grupos: árboles, hierbas y pteridofitas (correspondientes al polen regional o

terrestre) y plantas acuáticas y algas (correspondiente al polen o vegetación local). Los datos

de polen regional están expresados en porcentajes de la suma polínica, mientras que los

datos de polen a nivel local están expresados en el caso de las plantas acuáticas en

porcentajes con base en suma total mientras que las algas y unas estrucuturas de

resistencia, identificadas en la secuencia, referidas como Texcocana (ver más adelante) se

reportan en valores de concentración (número de granos/cm3). Finalmente, se establecieron

zonas palinológicas a partir de un análisis de agrupamiento aglomerativo estratigráficamente

restringido (CONISS). El cálculo de las sumas polínicas, los valores de concentración así

como el análisis CONISS se llevaron a cabo en el software Tilia 1.7.16  (Grimm, 2011).

Análisis de nitrógeno total (NT) y relación C/N

El contenido de nitrógeno (N) en una muestra sedimentaria puede tener origen  lacustre

(producción algal) o bien provenir de una fuente terrestre por parte de las plantas vasculares.
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Así, la relación COT/NT (C/N) puede ser útil para diferenciar el origen de éste (Meyers e

Ishiwatari, 1995) y por consiguiente de la provenencia de la materia orgánica. Las plantas

terrestres (ricas en tejidos leñosos y celulosa) tienden a presentar una menor concentración

de N con respecto al fitoplancton, por esta razón, presentan valores altos (>20) en la relación

COT/NT, a diferencia del fitoplancton (carente de celulosa) el cual se caracteriza por

presentar altas concentraciones de N y por consiguiente valores más bajos en la relación

COT/NT (<10). Sin embargo, es importante mencionar que al hacer inferencias acerca de la

procedencia de la materia orgánica utilizando esta relación (COT/NT) debemos considerar

que los procesos diagenéticos llevados a cabo en los sedimentos pueden provocar una

pérdida de nitrógeno. Además, existen organismos del fitoplancton que pueden crecer y

desarrollarse en ambientes con bajas concentraciones de nitrógeno, dando como resultado

una relación COT/NT con valores comparables a los de las plantas terrestres.

Medición del NT en la muestras

Para el análisis de nitrógeno total (NT) (expresado en porcentaje de peso) de la secuencia

sedimentaria del lago de Chalco, se analizaron ca. 2 mg de 85 muestras seleccionadas cada

5 cm entre los 2 y 40 m de la secuencia en estudio. El equipo utilizado fue un analizador

elemental CHNS/O 2400 Serie II Perkin Elmer, perteneciente a la Unidad de Servicios de

Apoyo de la Investigación de la Facultad de Química, UNAM, en la cual se utilizó la cistina

marca Perkin Elmer como material de referencia. 

El método analítico que se utilizó fue el de Dumas (1831), el cual se basa en la

oxidación completa por combustión instantánea de la muestra la cual transforma todos los

compuestos en productos de combustión, por ejemplo, nitrógeno en óxido de nitrógeno. Los
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gases resultantes de la combustión son transportados mediante el gas portador (He) a través

de un tubo de reducción y después selectivamente separados en columnas cromatográficas

específicas. Finalmente, los gases pasan por un detector de conductividad térmica dando

una señal proporcional a la concentración de cada uno de los componentes. 

Medición de la susceptibilidad magnética (SM)

La susceptibilidad magnética (SM) es una medida volumétrica adimensional del grado de

magnetización de un material en respuesta a un campo magnético, y es directamente

proporcional a la cantidad y al tamaño de minerales magnéticos en una muestra (Verosub y

Roberts, 1995). De esta manera, la medición de la SM puede reflejar variaciones en la

erosión fluvial o en la fuente de aporte de sedimientos (Thompson et al., 1975). La SM fue

medida cada 0.5-1 cm con un susceptibilímetro Bartington MS2 montado en un multi-sensor

MSCL-S en el LRC de la Universidad de Minnesota y está expresada en unidades

adimensionales SI (Sistema Internacional). Aunque la susceptibilidad magnética fue medida

cada 0.5-1 cm, en este trabajo se presenta únicamente el valor de SM correspondiente a

cada muestra de partículas de carbón, carbono total (CT), carbono inorgánico total (CIT) y

carbono orgánico total (COT).
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Capítulo III

RESULTADOS

3.1 Litoestratigrafía 

La secuencia sedimentaria descrita en este trabajo abarca los primeros 72 m y es el

resultado de la correlación entre los núcleos CHA08-II, CHA08-III, CHA08-V y CHA11-VII

(Fig. 10-A). La litoestratigrafía de los núcleos CHA08-II, CHA08-III, CHA08-V fue reportada

previamente por Herrera-Hernández (2011) mientras que la del núcleo CHA11-VII ha sido

descrita por Ortega-Guerrero et al. (2015).

Se identificaron 11 litofacies agrupadas en dos categorías: 1) facies detríticas y

volcaniclásticas y 2) facies biogénicas.  Las facies detríticas y volcaniclásticas (limo, arcillas,

ceniza y lapilli) están ampliamente distribuidas a lo largo de la secuencia sedimentaria e

interestratificadas con la facies biogénicas. Se identificaron 10 facies detríticas y

volcaniclásticas (Fig. 10-A): (a) limo oscuro con materia orgánica, (b) limo pardo oscuro con

materia orgánica, (c) limo arenoso con restos de plantas, (d) limo café-oliva con diatomeas,

(e) limo gris arenoso con ostrácodos y diatomeas, (f) limo arcilloso amarillo-pardo, (g) limo

arenoso con ostrácodos, diatomeas y restos de plantas, (h) limo arcilloso pardo-grisáceo, (i)

limo arcilloso gris.  Además,  se identificaron 26 tefras de espesor variable (<5 cm, 5-10 cm y

>10 cm). 

Las 3 tefras conocidas: “Pómez Toluca Superior” (PTS) con 15 cm de espesor;

“Pómez Tuttifrutti” (PTF) con 35 cm y la Gran Ceniza Basáltica (GCB) con 50 cm, están
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localizadas en los primeros 30 m superiores de la secuencia sedimentaria (Fig. 10-A). La 

PTS es una tefra riolítica proveniente del volcán Nevado de Toluca (Macías et al., 1997;

Newton y Metcalfe, 1999) y fue caracterizada en la secuencia como una ceniza fina de

coloración café (Herrera-Hernández, 2011). La PTF es una ceniza de composición basalto-

andesítica; producto del volcán Popocatépetl (Siebe et al., 1996) y está compuesta por

material lapilli sub-angular (>5 mm en diámtero). La GCB fue posiblemente producto del

volcán Teuhtli (Ortega-Guerrero et al., 2015) y está representada por una capa gruesa de

ceniza media de color negro. La facies biogénica (j) está representada por ooze de

ostrácodos, la cual se encuentra repartida entre los metros ~20 a ~40.    
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Figura 10. Litoestratigrafía y modelo de edad de la secuencia sedimentaria. A. Columna litoestratigráfica de la
secuencia maestra para los primeros 72 m constituidos por 11 litofacies diferentes. Facies
volcaniclásticas detríticas: (a) limo oscuro con materia orgánica, (b) limo pardo oscuro con materia
orgánica, (c) limo arenoso con restos de plantas, (d) limo café-oliva con diatomeas, (e) limo gris arenoso
con ostrácodos y diatomeas, (f) limo arcilloso amarillo pardo, (g) limo arenoso con ostrácodos,
diatomeas y restos de plantas, (h) limo arcilloso pardo grisáceo, (i) limo arcilloso gris. Facies biogénicas:
j) Ooze de ostrácodos. Se ilustran las 26 tefras identificadas en la secuencia. B. Modelo P-sequence
generado con las edades de radiocarbono calibradas con el modelo (valores 1-12 indicados en la Tabla
1) y las edades de la PTS, PTF así como la edad de U/Th (presentados en la Tabla 1). Este último
también se ilustra en la columna litoestratigráfica. Las tasas de sedimentación calculadas se indican
en mm por año. 
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3.2 Modelo de Edad-Profundidad 

Los resultados para la calibración del modelo edad-profundidad (Tabla 1) (Fig. 10-B) se

reportan como el 95.4% (2σ) de probabilidad posterior de los intervalos de densidad con la

correspondiente mediana expresada en años cal AP (para fines prácticos todas la edades

citadas en este trabajo están expresadas en kilo-años (ka calibrados antes del presente) los

cuales son coincidentes con los datos evaluados en términos de Índice de Concordancia (A),

estimados a través del programa OxCal (Ramsey, 2008), dando un valor de 77%. Las tasas

de sedimentación, calculadas con base en este modelo de edad-profundidad, entre los pares

de edades adyacentes (considerando la mediana) son variables (0.2-10 mm/año), con un

valor promedio de 2.5 mm/año. La extrapolación hecha para la parte más profunda de la

secuencia compuesta estima una edad de ~85.4 ± 1.5 ka a los 72 m. 

Un resultado relevante de la calibración de este modelo, es la posibilidad de estimar

una edad para la “Gran Ceniza Basáltica” (GCB) de 28.81-27.60 ka (mediana= 28.14 ka)

para la cual han sido reportadas diferentes edades -mayor a 34 ka (Lozano-García et al.,

1993), 40.9 a 34.6 ka (Lambert, 1986), 30.6 ka (Mooser, 1997) y 29.2 ka (Lozano-García, y

Ortega-Guerrero, 1998) -con base en la datación por radiocarbono de sedimento por arriba o

por dejabo de este depósito volcánico en núcleos sedimentarios de los lagos Chalco y

Texcoco (Lozano, et al., 1993; Lozano-García y Ortega-Guerrero, 1998), así como por el

fechamiento por 14C de fragmentos de madera ubicados en el sitio arqueológico de

Tlapacoya y en una excavación al pie del cerro de la Estrella (Lambert, 1986; Mooser, 1997). 

Con base en los resultados modelo de edad-profundidad generado, podemos asumir
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que los primeros 72 m de los sedimentos del lago de Chalco corresponden a los últimos ~85

ka. La resolución temporal entre las muestras analizadas de partículas de carbón, carbono

total (CT), carbono inorgánico total (CIT) y carbono orgánico total (COT) es de ~120 años,

mientras que en el caso del análisis palinológico, es de ~240 años. 
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3.3 Proxys paleo-climáticos (indicadores de cambio climático) 

Figura 11. Registros de carbón, carbono (CT, CIT y COT), susceptibilidad magnética y la relacón C/N de los
sedimentos del lago de Chalco entre ~85 y 10.8 ka. El registro de partículas de carbón se expresa en
valores de concentración (mm2/cm3); el contenido de CT, CIT y CIOT están expresados como
porcentajes, la susceptibilidad magnética (SM) como unidades adimensinales SI. La línea gris punteada
señala el valor promedio de la relación C/N que se considera para distinguir la procedencia de la
materia orgánica; la cual puede provenir de fuente terrestre o bien, se originaria del lago. Para
diferenciar entre ambas fuentes se toma el valor promedio=10. Las líneas anaranjadas corresponden a
las tres tefras marcadoras PTS, PTF y la GCB esta última indicada por una línea más gruesa para
resaltar el grosor (50cm) de esta tefra.

Registro de la concentración de las partículas de carbón

La concentración de partículas de carbón varió entre 0.0038 y 2.58 mm2/cm3 con un valor

promedio de 0.12 mm2/cm3 durante los últimos ~85 ka (Fig. 11). Los valores de concentración

más bajos (0.0054-0.47 mm2/cm3 con un valor promedio de 0.065 mm2/cm3) se observan

entre ~65 y ~44 ka, mientras que los valores de concentración más altos se observan entre
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~44 y ~10.8 ka (0.0038-2.58 mm2/cm3 con un valor promedio de 0.192 mm2/cm3); durante

este lapso (~44-10.8 ka) se registran tres intervalos importantes en los cuales varía la

concentración de partículas de carbón: ~44 y ~23 ka  (0.0038-1.48 mm2/cm3 con un valor

promedio de 0.151 mm2/cm3), ~23 y ~18 ka (0.011-1-1.45 mm2/cm3 con un valor promedio de

0.149 mm2/cm3) y de ~18 a ~10.8 ka (0.0054-2.58 mm2/cm3 con un valor promedio de

0.613mm2/cm3) (Fig. 11). Entre ~85 y ~65 ka se registran valores intermedios (0.0038-0.715

mm2/cm3 con un valor promedio de 0.692 mm2/cm3) en la concentración de partículas de

carbón. 

Registro de carbono total (CT)

La concentración de carbono total (expresada en porcentaje de CT) presenta una amplia

variación a lo largo del registro sedimentario; alcanzando concentraciones de hasta el 56%.

El contenido de CT varió entre 0.6 y 56% con un valor promedio de 7.6% (Fig. 11). Las

concentraciones más altas de CT se observan durante el intervalo ~35-10.8 ka, intervalo

durante el cual los porcentajes de CT oscilaron entre 0.6 y 56% con un valor promedio de

9.8%. Durante este periodo se observa una amplia variación en el contenido de CT

representada por diversos picos de amplitud variable, con valores por encima y por debajo

del promedio, concentrados principalmente entre ~35 y ~27 ka y entre ~23 y ~13 ka (Fig. 11).

Entre ~85 y ~35 ka el contenido de CT osciló entre 0.6 y 19%. Esta parte del registro las

fluctuaciones en el contenido de CT está representada por valores, en su mayoría, por

debajo del valor promedio (7.6%).

Registro de carbono inorgánico total (CIT)

La concentración de carbono inorgánico total (CIT%) varió entre 0.3 y 5.2%, con valor

promedio de 1.1%. Las variaciones en la concentración de CIT a lo largo de la secuencia
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sedimentaria se presentan en la figura 11. Se observan concentraciones entre 1.1 y 5.3% en

los sedimentos depositados durante los intervalos: ~85-76 ka; ~63-55 ka y 14-10.8 ka. Entre

~85 y ~76 ka los valores fluctúan entre 0.5-5.3% dominando los valores 1.1 a 5.3%; durante

el intervalo ~63-55 ka el contenido de CIT fluctúa entre 0.4 y 1.2%; dominando los valores 1.1

a 3.5%, mientras que para el intervalo ~14-10.8 ka el contenido de CIT fluctúa entre 0.5 y

5.1% alcanzando valores de 3 y 5%.  Por otro lado, los valores de concentración más bajos

(0.3-1.0%) predominan durante los intervalos temporales: ~76-63 ka y ~18-14 ka (Fig. 11). El

intervalo ~55-18 ka está caracterizado por valores de concentración altamente variables (0.4-

5.0%); es el intervalo de mayor variación representado por diversos picos de amplitud

variable entre valores por arriba y por debajo del valor promedio (1.1%) (Fig. 11).

Registro de carbono orgánico total (COT) 

La concentración de carbono orgánico total (COT%) osciló de 0.4 a 55% con un valor

promedio de 6.4% (Fig. 11). Las variaciones en el contenido de COT fueron mayores durante

periodo ~35-10.8 ka respecto a la sección entre ~85 y ~35 ka. Al igual que el CT el COT

documenta dos periodos durante los cuales se registra los valores de concentración más

elevados repartidos en una alternancia de diversos picos de diferente amplitud. El primero

~35 y ~27 ka dominado por valores entre 6.4 y 39%; mientras que el segundo ~23 y ~13 ka

está caracterizado por presentar valores que fluctúan principalmente entre 6.4 y 55% (Fig.

11). Por otro lado, entre ~85 y ~35 ka el registro de COT está dominado principalmente por

valores por debajo del promedio (0.49-6.3%). 

Registro de Susceptibilidad Magnética (SM) 

Los sedimentos presentan valores de susceptibilidad magnética (SM) que oscilan entre 0.1

hasta 245 (x10-6 SI), con un valor promedio de 8.20 (x10-6 SI) (Fig. 11). La mayor parte de los
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valores de SM por debajo del promedio (0.1-8.1 x10-6 SI) se registran en los sedimentos

depositados durante el intervalo ~85-41 ka y los valores más altos están asociados con

sedimentos depositados entre ~41 y ~10.8 ka. En general, los valores de SM más altos están

asociados con los 26 depósitos de tefra identificados en la secuencia; tal es el caso de la

GCB (245 x10-6 SI) (Fig. 11).

Registro de la relación de carbono-nitrógeno (C/N) 

El registro de la relación C/N varió entre 1 y 33, con un pico de 113 a la edad de ~29 ka (Fig.

11) señalando una alternancia entre la presencia de materia orgánica de origen terrestre y

materia orgánica de origen lacustre las cuales presentaron una tendencia a dominar o

disminuir a lo largo del registro. De manera general, se registran valores >10 en la mayor

parte del registro y valores <10 principalmente en los siguientes intervalos: ~67.8 ka;  ~64.1-

63.7 ka; ~45.3-44.5 ka; ~41.1 ka; ~39.8-39.1 ka; ~36.2 ka; ~35 ka; ~33.2 ka; ~29.3 ka; ~28.3

ka; ~27.8 ka; ~22.6 ka; ~19.6 kay 11.1 ka.

Análisis Palinológico

Con base en el análisis palinológico de la secuencia maestra del lago de Chalco, se

identificaron 85 tipos de palinomorfos los cuales fueron divididos en 5 grupos (Tabla 2); de los

cuales los grupos 1-3 corresponden a registro palinológico regional, mientras que los grupos

4 y 5 corresponden al conjunto de palinomorfos locales. El grupo 1 está constituido por taxa

arbóreos y arbustos de los cuales fueron identificados 5 familias y 25 géneros. El grupo 2

conformado por hierbas dentro del cual fueron identificadas 15 familias y 9 géneros. El grupo

3 está constituido por pteridofitas y se identificaron 5 familias y 7 géneros. El grupo 4 está

formado por plantas acuáticas (hidrófitas) de las cuales se identificaron 5 familias y 5 géneros

y finalmente, el  grupo 5 está representado por la comunidad de algas representadas por 1
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familia y 7 géneros así como una estructura algal, posiblemente de resistencia, que se

denominó informalmente “Texcocana” la cual también ha sido documentada previamente en

secuencias lacustres del lago de Chalco y ha sido relacionada con aguas muy concentradas

en sales (Lozano-García y Ortega-Guerrero, 1998). 
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Tabla 2. Listado de palinomorfos identificados en los sedimentos del lago de Chalco (~85-10.8 ka). Se indica los
taxa que conforman los 5 grupos: 1) árboles y arbustos, 2) hierbas, 3) pteridofitas, 4) hidrófitas y 5)
algas. Los taxa están enlistados en orden alfabético.
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Grupo 1 (árboles y arbustos) 
Abies Carpinus 
Alnus Carya 

Arceuthobium Celtis 
Betuta Clethra 

Buddleia Comus 
Bursera Fagaceae 

Grupo 2 (hierbas) 
Amaranthaceae Asteraceae 

Ambrosia Bocconia 
Anacardaceae Cirsium 

Apiaceae Cruciferae 
Apocynaceae Euphorbiaceae 

Artemisia Eryngium 

Grupo 3 (pteridofitas) 
Adiantaceae Lycopodium 
Aspleniaceae Ophioglosum 
Cryptopteris Polypodium 

Cyanthaceae pteridoidae 
Cyathea SellagineUae 

Elaphoglosum Sel/aginel/a 

Grupo 4 (hidrófitas) 
Arenaria Onagraceae 

Caryophyllaceae Polygonaceae 
Cyperaceae Potamogeton 

Isoetes Typha 
liliaceae 

Myriophyllum 

Grupo 5 (algas) 
Botryococcus 
Coelastrum 

Debarya 
G/oeotrichia 
Pediastrum 

Scenedesmus 

Spirogyra 
Texcocana 

Zygnemataceae 

Fagus Moraceae Prunus 
Fraxinus Myrtaceae Quercus 
Juglans Picea Salix 

Juniperus Pinus Sapindaceae 
Uquidambar piñoneros Tilia 
loranthaceae Podocarpus Ulmus 

Hyptis Rosaceae 
labiatae Rubiaceae 
Mimosa Saxifragaceae 

Plantago Solanaceae 
Poaceae Thalictrum 

Ranunculaceae Urticaceae 



3.4 Interpretación de resultados

En los siguientes capítulos de este trabajo se lleva a cabo una interpretación de los

resultados de los cuatro indicadores o proxys paleo-climáticos analizados:

(1) Registro de partículas de carbón

(2) Registro de contenido de carbono total (CT), carbono orgánico total (COT) y carbono

inorgánico total (CIT)

(3) Registro de contenido de nitrógeno total (NT) y la relación C/N

(4) Registro de polen regional y local

Debido a que cada indicador o proxy paleo-climático depende de procesos diferentes,

la interpretación de los resultados de cada uno, se discute en los capítulos IV (Eventos de

sequía y episodios de incendio en el sur de la cuenca de México durante el último ciclo

glacia), V (Historia de la vegetación en la cuenca de México durante el último ciclo glacial) y

VI (Historia Climática en la cuenca de México durante el último ciclo glacial). Posteriormente,

en el capítulo VII se resumen las conclusiones más importantes de este trabajo.
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Capítulo IV

EVENTOS DE SEQUÍA Y EPISODIOS DE INCENDIO EN EL SUR DE LA
CUENCA DE MÉXICO DURANTE EL ÚLTIMO CICLO GLACIAL

4.1 Introducción

El fuego es un componente importante de los ecosistemas modernos y es considerado como

un agente significativo de perturbación en los ecosistemas terrestres debido a las

consecuencias que genera en la dinámica de la vegetación, en los ciclos biogeoquímicos y

en la química atmosférica (Power et al., 2010). La probabilidad de ocurrencia de un incendio

en un momento dado está determinada principalmente por el clima (cantidad de

precipitación, humedad relativa, temperatura del aire y el viento) (Pyne et al., 1996). Sin

embargo, la actividad volcánica también puede ejercer un efecto en el origen y control de

eventos de incendio (Fuentes y 1986; Davis y McNutt, 1993; Heusser, 1994; McNutt y Davis,

2000). Las variaciones en la actividad del fuego han sido un factor importante en las

reorganizaciones bióticas del pasado (Price y Rind, 1994; Watson et al., 2000; Overpeck et

al.,  2002). Los primeros estudios enfocados en la documentación de la historia de incendios

se obtuvieron por medio del análisis de los anillos de árboles (Conedera et al., 2009) y,

actualmente, existen diversos registros históricos que documentan la relación existente entre

la frecuencia, la estacionalidad, y la intensidad de los eventos de incendio (desarrollado en

un ecosistema particular) con el clima y la vegetación (Bond y Van Wilgen, 1996; Scott, 2000;

Bowman et al., 2009). 
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La combustión incompleta de la materia orgánica produce partículas carbonizadas

(partículas de carbón) las cuales son transportadas y depositadas dentro de cuerpos

lacustres constituyendo un archivo sedimentario útil para el estudio de la historia de

episodios de incendio. Los estudios de reconstrucción paleo-ambiental en las últimas

décadas, han utilizado el análisis de partículas de carbón preservado en sedimentos

lacustres, las cuales son consideradas por diversos autores como un indicador de la historia

de incendios (Tolonen, 1986; Patterson et al., 1987; Clark y Royall, 1996; Clark et al., 1998;

Long et al., 1998; Whitlock y Larsen, 2001; Mitchell et al., 2006). 

El análisis de partículas de carbón, cuantifica la acumulación de estas partículas

transportadas en los sedimentos durante o después de una evento de incendio y define los

niveles estratigráficos con una alta concentración de éstas (conocidos como picos de carbón)

los cuales indican la presencia de incendios pasados (Whitlock, y Larsen, 2001; Power et al.,

2006). Sin embargo, al analizar las partículas de carbón en un registro sedimentario

debemos considerar que el depósito de éstas puede llevarse a cabo en diferentes intervalos

de tiempo después de un evento de incendio. Estudios modernos de la acumulación de

carbón en diferentes lagos, han indicado que el depósito de carbón puede llevarse a cabo

varios años después del incendio (Whitlock y Larsen, 2001). Así, el registro sedimentario de

carbón puede estar constituido por carbón primario (carbón introducido durante o poco

tiempo después de un evento de incendio) y por carbón secundario (carbón introducido

durante los años con ausencia de fuego o bien transportado por diferentes eventos de

precipitación (Whitlock y Larsen, 2001). 
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La interpretación de los episodios o eventos de incendio mediante el análisis de

partículas de carbón preservadas en el registro sedimentario debe considerar que el registro

de carbón es complejo y no estacionario, es decir su media y su varianza cambian a lo largo

del tiempo (Clark et al., 1996; Clark y Patterson, 1997; Long et al., 1998). Así, un registro de

partículas de carbón constituye una serie de tiempo caracterizada por diferentes picos

discretos superpuestos en una media variable lenta y, aunque el tamaño de cualquier pico

individual refleja el tamaño, la ubicación y la producción de carbón originado por incendios

individuales, el tamaño promedio de los picos puede cambiar a través del tiempo,

contribuyendo a un cambio lento en la varianza. Esta no-estacionalidad puede surgir como

resultado de las variaciones en la producción de carbón por unidad de tiempo, debido a los

cambios en el régimen de incendios que incluyen la tasa de combustión, la intensidad de los

incendios y el tipo de vegetación combustionada, o bien, por la acción de procesos

tafonómicos (Marlon et al., 2006; Higuera et al., 2007). En conjunto, estos procesos pueden

afectar en gran medida las tasas de acumulación de carbón en el sedimento (Davis et al.,

1984; Giesecke y Fontana, 2008) y por consiguiente producir tendencias a largo plazo en los

registros de carbón que no estén relacionadas con los cambios en el régimen de incendios,

como su frecuencia o su intensidad. Al reconocer la importancia de estos procesos, los

paleoecólogos han aplicado una gran variedad de métodos estadísticos que pueden ser

aplicados a datos de carbón con el objeto de aislar la señal relacionada con incendios de

ocurrencia local (Whitlock y Larsen, 2001; Gavin et al., 2003; Gavin et al., 2007; Higuera et

al., 2007) y  de reconstruir la historia de los episodios de incendio. 

De manera general, estos estudios están basados principalmente en un enfoque de

descomposición mediante el cual una serie de tiempo de tasas de acumulación de carbón
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(CHAR) es suavizada para separar los componentes de la serie; es decir, para aislar el

“background” (variabilidad aleatoria o ruido asociado al carbón secundario que puede no

estar relacionado con un evento de incendio) de la serie picos de carbón (asociado al carbón

primario relacionado con un evento de incendio) (Clark et al., 1996; Long et al., 1998;

Carcaillet et al., 2001; Gavin et al., 2006; Higuera et al., 2009; Higuera et al., 2010) y así

poder documentar el historial de episodios de incendio en un determinado lugar.

En este capítulo se presenta el análisis realizado al registro de partículas de carbón

para el cual los datos de concentración de partículas de carbón (mm2/cm3) fueron convertidos

a tasas de acumulación de carbón (CHAR por sus siglas en inglés) (mm2 cm2 año-1) con el

objeto de documentar la historia de incendios durante el último ciclo glacial (UCG) en el sur

de la cuenca de México (lago de Chalco); partiendo de la interrogante principal de si los

episodios de incendio en la cuenca de México durante el UCG estuvieron asociados a la

variabilidad climática o bien, a la actividad volcánica que tuvo lugar en esta región durante el

Cuaternario tardío (Ortega-Guerrero y Newton, 1998; Newton y Metcalfe, 1999). Para esto,

se llevó a cabo una comparación de registro de CHAR con los valores de carbono inorgánico

total (CIT) utilizado como un indicador de concentración y precipitación de carbonatos dentro

del lago, así como con los valores de susceptibilidad magnética previamente reportados por

Herrera-Hernández (2011) y Ortega-Guerrero et al. (2015) y con los depósitos de tefra

identificados a lo largo de la secuencia sedimentaria previamente presentada.

Posteriormente, se hizo una comparación con las variaciones en la insolación para los 20 °N

tanto de primavera como de verano para ver si los episodios de incendio documentados

estuvieron relacionados con algún tipo de insolación. 
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4.2 Análisis estadístico del registro de la serie de carbón CHAR

Debido a que la serie CHAR (tasas de acumulación de partículas de carbón) está

conformada por dos componentes: 1) un componente de frecuencia o variación lenta

(denominado “background” o ruido de fondo) y 2) un componente de alta frecuencia o

variación rápida (picos de carbón) fue necesario eliminar la tendencia para poder diferenciar

entre estos dos componentes (Long et al.,1998; Carcaillet et al., 2001; Gavin et al., 2006;

Higuera et al., 2009; Kelly et al., 2011). Los picos de carbón asociados a eventos de incendio,

se identificaron a través de la estimación de valores de umbral para separar la señal de

incendios locales del componente de ruido de fondo o “background” (ocasionado por la

entrada continua de carbón no relacionada con la ocurrencia de incendios); por medio de los

valores de CHAR mayores a los umbrales asumimos que representan a los eventos de

incendio (Whitlock y Larsen, 2001; Higuera et al., 2010; Kelly et al., 2011). Los picos de

incendio se identificaron por medio de la suavización de la señal de carbón utilizando la

regresión loess con un 0.25 de span o parámetro de suavización (Cleveland y Devlin, 1988),

a partir de la cual, los valores de carbón predecidos fueron sustraídos de la señal actual para

generar una serie de datos de picos de carbón, la cual, subsecuentemente, fue modelada a

través de un modelo Gaussiano mixto de bajo componente (MGM) (en inglés: a low-

component Gaussian mixture model-GMM). 

El procedimiento de la identificación de los picos de carbón fue llevado a cabo

utilizando todo el conjunto de datos y fue repetido nueve veces consecutivas, dividiendo el

registro en 2 a 10 partes. Cuando el registro estaba siendo dividido, para cada una de las

partes se ajustó un MMG con la finalidad de que cada una de las muestras fuera asignada en
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cada ocasión, ya fuera al ruido de fondo o a la señal. En consecuencia, a cada pico de

carbón se le asignó un puntaje de probabilidad el cual reflejó el número de veces en que éste

fue identificado como incendio asociado en las divisiones sucesivas del registro. Sólo

aquellos picos que presentaron un puntaje de probabilidad de 0.5 o más, fueron

considerados para representar periodos con actividad de fuego significativa. El número

máximo de divisiones del registro fue de 10 ya que se necesitaba un número razonable de

observaciones (55) para la estimación local de la regresión loess.

Asimismo, se ajustó un modelo de loess bivariado de span 0.5 (una extensión de

loess usando 50% de los datos para la estimación local de CHAR como una función de dos

variables) para explicar la serie CHAR en términos de carbono inorgánico total (CIT) y

susceptibilidad magnética (SM) como indicadores de sequía y vulcanismo, para generar

elementos para la interpretación de los resultados. Todo el procedimiento estadístico se llevó

a cabo utilizando el programa R (R Team, 2009), y los paquetes específicos de paleoMAS

(Correa-Metrio et al., 2011) y mixtools (Benaglia et al., 2009). 

4.3 Registro de las tasas de acumulación de carbón (CHAR) para los sedimentos del

lago de Chalco. 

En la figura 12 se presenta el registro de las tasas de acumulación de carbón (CHAR) las

cuales variaron entre 0.00027 y 0.24 mm2 cm-2 año-1 con un valor promedio de 0.014 mm2 cm-

2 año-1. Los valores de CHAR más bajos (0.0003-0.03 mm2 cm-2 año-1) se observan entre ~65

y ~42 ka. En general, los sedimentos depositados durante los últimos ~42 ka tuvieron los

valores más altos en las tasas de acumulación de carbón (CHAR) (0.0003-0.24 mm2 cm-2

año-1). El periodo entre ~42 y ~28 ka documenta los valores de acumulación de carbón más
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elevados (alcanzando hasta 0.24 mm2 cm-2 año-1). Entre ~28 y ~23 ka CHAR osciló entre

0.0005 y 0.07 mm2 cm-2 año-1 y de ~23 a ~10.8 ka variaron de 0.0003 a 0.10 mm2 cm-2 año-1.

Se documentan valores de CHAR intermedios de 0.0003 a 0.05 mm2 cm-2 año-1 en los

sedimentos depositados entre ~85 y ~65 ka.

4.4 Registro del contenido de CIT estandarizado para los sedimentos del lago de 
Chalco 
Con base en las variaciones en el contenido de CIT estandarizado ilustrado en la figura 12 se

identificaron visualmente siete intervalos de cambio. De manera general, los sedimentos

depositados durante los intervalos ~85-77 ka y ~64-59 ka presentan valores más altos que el

promedio. Los periodos con valores de CIT por debajo del promedio se documentan entre

~77 y ~64 ka y entre ~18 y 10.8 ka. Valores promedio de CIT fueron observados en los

sedimentos depositados durante ~59 y ~47 ka. Los sedimentos correspondientes al intervalo

~47-27 ka están caracterizados por valores de CIT altamente variables. Las concentraciones

de CIT más elevadas fueron documentadas en los sedimentos de temporalidad ~42 a ~28

ka, mientras que los valores CIT muestran una tendencia a disminuir gradualmente hacia

valores por debajo del promedio después del depósito de la GCB alrededor de los ~28 ka.
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Figura 12. Tasas de acumulación de carbón (CHAR), susceptibilidad magnética (SM) y contenido de carbono
inorgánico total (CIT) para el registro sedimentario del lago de Chalco durante ~85 y ~10.8 ka. El
contenido de CIT está estandarizado con respecto a su valor promedio y se presenta en desviaciones
estándar. La líneas anaranjadas indican las 26 tefras identificadas en la secuencia maestra para las
cuales se indican las tres tefras marcadoras: PTS, PTF y la GCB. 

81



4.5 Registro de sequía en el lago de Chalco durante el último ciclo glacial (UCG)

Debido a que el lago de Chalco se encuentra rodeado en su totalidad por depósitos

volcánicos de composición variable: basáltica, andesita basáltica hasta dacita (Rodríguez-

Castillo y González-Morán, 1989; Lugo-Hubp et al., 1994;  Siebe, 2005, Arce et al., 2015;

González-Torres, 2015) y que el contenido de CIT en los sedimentos representa la

abundancia de minerales de carbonato autigénico, precipitados en el lago como resultado de

mayor salinidad y evaporación en la columna de agua durante los eventos áridos (Cohen,

2003), se sugiere que el contenido de CIT en los sedimentos del lago de Chalco estima la

cantidad de carbonatos autigénicos ya que alrededor de éste no existen rocas carbonatadas.

Así, los valores estandarizados de CIT se presentan para documentar eventos de sequía en

el lago de Chalco entre ~85 y ~10.8 ka (Fig. 12) de tal manera, que los sedimentos con

valores de CIT por arriba del promedio representan intervalos de sequía mientras que los

sedimentos con valores de CIT por debajo del promedio representan periodos relativamente

húmedos.

Comparando con los periodos ~77-64 ka y ~27-14 ka, la abundancia de carbonatos es

mayor al promedio durante los periodos ~85-77 ka y durante ~14-10.8 ka (Fig. 12). Los

sedimentos de ~64-27 ka están caracterizados por altas variaciones en el contenido de CIT y

representan varios intervalos con contenidos de carbonatos con valores más altos que el

promedio. En general, los periodos de sequía de mayor duración se documentan antes de

~64 ka, y se observa un incremento en el número de eventos de sequía después de ~64 ka.

Hodell et al. (2008) documentan un cambio en el régimen hidrológico en el registro

sedimentario del lago de Peten Itzá para la última parte del MIS 3; durante el cual se registra
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una mayor frecuencia de ciclos de humedad/sequía a partir de ~64 ka; fenómeno que ha sido

relacionado a una mayor dinámica ejercida por la capa de hielo de Lauréntida así como a un

incremento en las pulsaciones de agua dulce hacia el golfo de México.

4.6 Historia de los episodios de incendio en el lago de Chalco durante el último ciclo 

glacial (UCG)

Con base en el análisis de regresión (loess) fueron identificados 123 picos de carbón para los

últimos ~85 ka, los cuales estuvieron asociados con periodos de alta actividad de fuego (Fig.

13-A). El registro de carbón muestra tres diferentes intervalos temporales en los que el fuego

fue variable: 1) ~85-59 ka: donde se registran 49 picos de carbón asociados a fuego, 2) 24

picos de carbón asociados a fuego entre ~59 y ~42 ka y 3) y ~42-10.8 ka donde se

documentan 50 picos de carbón asociados a fuego. La actividad del fuego fue más intensa

durante ~42-10.8 ka y las tasas de acumulación de carbón (CHAR) más elevadas se

documentan entre ~42 y ~27 ka.

Los diferentes episodios de incendio identificados probablemente fueron el resultado

de los eventos de sequía documentados o bien, el resultado de la actividad volcánica por lo

que la identificación de ambas causas podría ser de especial interés en el entendimiento de

la historia natural de la región de la cuenca de México. Para poder diferenciar entre los

eventos de incendio que pudieron estar asociados a la sequía de aquellos que pudieron estar

asociados a la actividad volcánica, fueron graficados los picos de carbón como una función

del contenido de carbono inorgánico total (CIT) y de la susceptibilidad magnética (SM)

representados en el modelo bivariado de loess (Fig. 13-B). Los valores altos de CIT

representan eventos de sequía mientras que los altos valores de SM están asociados con
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depósito de tefras. De esta manera, se observó que de los 123 picos de carbón identificados,

97 estuvieron distribuidos a lo largo del eje de CIT en el modelo bivariado de loess (Fig. 13-

B) asimismo, se observó que los sedimentos que albergan estos picos de carbón registran

bajos valores en la SM (Fig. 12). Debido a que el contenido de CIT es utilizado en este

trabajo como un proxy para determinar los intervalos de sequía, consideramos que estos 97

eventos de incendio ocurrieron durante condiciones de sequía. 

De manera similar, se documenta que 26 picos de carbón estuvieron distribuidos a lo

largo del eje de SM en el modelo bivariado de loess (Fig. 13-B) y que, los sedimentos que

registran estos picos de carbón presentan valores bajos de contenidos de CIT y están

asociados con 19 capas de tefra diferentes de la secuencia sedimentaria. Consideramos que

estos picos de carbón asociados al fuego estuvieron relacionados con la actividad volcánica

en la región de la cuenca de México documentada para el Cuaternario tardío (Ortega-

Guerrero y Newton, 1998). De hecho, se tiene documentado que tanto la sierra Nevada como

el campo volcánico Chichinautzin (CVC) y la sierra de Santa Catarina han sido

volcánicamente activos a lo largo de los últimos ~1.8 Ma. Para el volcán Popocatépetl, se

tiene una amplia historia volcánica desde ~1.2 Ma hasta el Holoceno (Macías et al., 2012;

(Arce et al., 2013a). Las 26 capas de tefra identificadas en la secuencia sedimentaria en

estudio, proveen la evidencia de que dicha actividad volcánica se produjo cerca del lago de

Chalco y éstas estuvieron concentradas dentro de tres intervalos temporales (~80-70, ~60-54

y ~42-10.8 ka). Además, para el volcán Nevado de Toluca (al suroeste del lago de Chalco) se

tiene el registro de la existencia de tres erupciones muy importantes de carácter sub-pliniano-

pliniano, las cuales están representadas por los depósitos de tefra conocidos como: Pómez

Toluca Inferior (PTI; en inglés LTP) a los ~26 ka (edad de radiocarbono ~21.7 ka) (Capra et
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al., 2006), Pómez Toluca Media (PTM; en inglés MTP) a los ~14 ka (edad de radiocarbono

~12.1 ka) (Arce et al., 2005) y la Pómez Toluca Superior (PTS; en inglés UTP) a los ~12-12.5

ka (edad de radiocarbono ~10.5 ka) (Arce et al., 2003). De estos tres, ha sido identificada, en

los sedimentos del lago de Chalco, la Pómez Toluca Superior (PTS) misma que ha sido

utilizada como un marcador estratigráfico. Similarmente, para el volcán Popocatépetl (sureste

del lago de Chalco), se han documentado al menos siete erupciones plinianas, durante los

último ~23 ka, produciendo grandes depósitos de caída de pómez y de ceniza (Schaaf et al.,

2005). Una de estas erupciones; datada alrededor de los ~17 ka (edad de radiocarbono

~14.5 ka) (García-Palomo et al., 2002; Arce et al., 2006) corresponde la tefra marcadora

Pómez Tutifrutti PTF). Por otro lado, el origen de la tefra basáltica-andesítica correspondiente

a la Gran Ceniza Basáltica (GCB) (utilizada también como una tefra marcadora en la

estratigrafía del lago de Chalco) es desconocido, sin embargo, debido a su gran espesor (50

cm) es probable que su fuente de origen haya sido un volcán cercano de la vecindad del lago

de Chalco (Ortega-Guerrero et al., 2015) y su depósito debió haber tenido un gran impacto

reflejado por los altos valores de SM (>200 SI) así como por los altos valores de CHAR (0.05-

0.11 mm2 cm-2 año-1) en los sedimentos del lago de Chalco (Fig. 12).
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Figura 13. Registro de episodios de incendio de los sedimentos del lago de Chalco. A. Serie de tasas de
acumulación de carbón (CHAR) entre ~85 y ~10.8 ka. Las líneas negras horizontales corresponden a
las tasas de acumulación de carbón mientras que el “backgroud” o ruido de fondo se indica con una
línea azul. Los triángulos señalan los picos de carbón identificados de los cuales los negros se asocian
a la actividad volcánica mientras que los rojos se asocian con eventos de sequía. La línea negra señala
los puntajes de probabilidad de que cada punto de datos de carbón represente un periodo de actividad
de incendio (el umbral es de 0.5 y está indicado con una línea vertical punteada). Se indican los
estadios isotópicos marinos (MIS 5-2) que abarcaron el UCG. B. Modelo de loess bivariado; muestra los
picos de carbón asociados a fuego y su relación con las variables CIT y SM; la superficie gris
representa a CHAR modelada como función del CIT y SM.  
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4.7 Forzamientos climáticos para el registro de sequía y los episodios de incendio en 

el lago de Chalco durante el último ciclo glacial (UCG)

4.7.1 Forzamiento Orbital (Solar)

El registro del contenido de carbono inorgánico total (CIT) y el registro de la acumulación de

partículas de carbón (CHAR), analizados en este trabajo, representan un registro “proxy” de

sequía y un registro “proxy” de episodios de incendio para la cuenca de México durante el

último ciclo glacial (UCG). Como se mencionó en la sección del área de estudio, en la

actualidad, en la región de la cuenca de México, la estación más húmeda y con mayor

precipitación corresponde al verano, mientras que la primavera corresponde a la estación

más seca durante la cual se alcanzan las máximas temperaturas en la región. Así, con el

objeto de evaluar el posible forzamiento solar en el control de los episodios de incendio y

sequía en la cuenca de México, se llevó a cabo  una comparación de estos dos registros-

proxy con las variaciones, a escala orbital, que ha presentado tanto la insolación de

primavera como la insolación de verano a los 20°N durante los últimos ~85 ka (Fig. 14). 

De esta manera, se puede observar que altas cantidades de carbonato (valores por

encima del promedio) no precipitaron durante periodos con alta insolación de verano; en

lugar de esto, el registro de sequía muestra una correlación positiva de primer orden con las

variaciones orbitales de la insolación de primavera. En la porción del registro que cuenta con

un mejor control cronológico (~50-10.8 ka cal AP) se observan dos fases con valores de

precipitación de carbonatos más altos que el promedio (~47-27 y ~14-10.8 ka), las cuales

coinciden con intervalos de valores más altos de insolación de primavera; a diferencia del

intervalo ~27-22 ka donde se documenta que valores por debajo del promedio en la
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precipitación de carbonatos ocurren durante un intervalo de mínimo en la insolación de

primavera (Fig. 14). 

  

Figura 14. Comparación del registro de carbono inorgánico total (carbonatos) del lago de Chalco con el registro
del análisis del porcentaje de reflectancia al color de los sedimentos de la cuenca del Cariaco,
Venezuela (Peterson et al., 2000) y con el registro de hielo NGRIP (North Greenland Ice Core project
members, 2004; Svensson et al., 2005) durante el último ciclo glacial (UCG). Tanto los datos de CIT
como los de reflectancia al color de los sedimentos del Cariaco se presentan estandarizados
(desviaciones estándar DS con respecto a su valor promedio; este último indicado con un línea
punteada). La insolación de primavera está señalada con un línea sólida, mientras que la de verano se
indica con una línea punteada. Se indican los estadios isotópicos marinos (MIS 5-2) que abarcaron
el último ciclo glacial (UCG)
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En la sección extrapolada del registro (a partir de los 50 ka) los intervalos de sequía

presentan una relación similar con la insolación de primavera. A pesar de un ligero retraso, se

observa que una alta frecuencia en la sequía (valores más altos que el promedio) durante

~85-77 ka y ~65-59 ka también ocurrieron durante intervalos de alta insolación de primavera.

En la actualidad, los datos meteorológicos de la región de la cuenca de México indican que el

máximo en la temperatura anual (es decir 27-28°C) es alcanzado durante los meses de

primavera (marzo-junio). La similitud entre el registro de sequía y la insolación de primavera

sugiere que durante el Pleistoceno tardío los eventos de sequía y los episodios de incendio

en el centro de México estuvieron controlados por la insolación de primavera.  

 

Con relación a los episodios de incendio, durante los últimos ~85 ka, la mayor parte de

los picos de carbón asociados al fuego están asociados con intervalos de sequía (ejemplo,

97 de 123 episodios). El intervalo con más episodios de incendio corresponde al MIS 3 (59-

28 ka). Contrariamente, en comparación con el MIS 3, los intervalos con menos episodios de

incendio corresponden al MIS 5a (85-74 ka), MIS 4 (74-59 ka) y MIS 2 (28-10 ka) (Fig. 13-A).

La actividad por parte del fuego fue relativamente mayor durante el MIS 5a y el MIS 4 y la

primera parte del MIS 3 y los intervalos con la mayor actividad de fuego estuvieron presentes

durante las partes finales del MIS 3 y MIS 2 donde se observaron más picos de carbón con

un puntaje cercano a 1.0 (Fig. 13-A). Es importante mencionar que los intervalos de mayor

actividad de fuego no corresponden con los periodos que registran los valores más altos en

insolación de primavera; alcanzando ~480 w/m2 durante ~85-77 ka (MIS 5) y durante ~14-

10.8 ka (MIS 2) (Fig. 14), los cuales están concentrados en un pequeño número de años

(punto de inflexión de la curva) (Fig. 14). En cambio, la actividad de fuego más frecuente en

89



este registro (~40-27 ka) ocurrió en un intervalo caracterizado por una alta insolación de

primavera que se extendió durante un periodo más largo (curva más plana) (Fig. 14);

suponemos que si los valores de insolación de primavera se extendieron durante un periodo

de tiempo de mayor duración, esto pudo haber tenido un efecto más significativo en la

recurrencia de episodios de incendio. Por otro lado, se documenta baja actividad de fuego

entre ~59 y ~40 ka (primera parte del MIS 3) que coincide con un intervalo con un mínimo en

la insolación de primavera, sobre todo entre ~55 y ~45 ka. Posiblemente, esto pueda indicar

un descenso en la temperatura similar al reportado por Vázquez-Selem y Heine (2004) y

Caballero et al. (2010) para el último máximo glacial (UMG).

4.7.2 Forzamiento Zona de Convergencia Intertropical  (ZCIT).

En la síntesis de los registros sedimentarios de carbón a partir del UMG presentada por

Power et al. (2008) se indica que la actividad de fuego ha ocurrido como resultado de la

variabilidad climática, de los cambios en la vegetación así como por el efecto del impacto

humano. A lo largo del glacial tardío, la mayor parte de la actividad de fuego en los

Neotrópicos tuvo lugar durante periodos caracterizados por una precipitación reducida

(Power et al., 2010). Un elemento clave del sistema climático planetario que controla los

cambios en la precipitación a nivel global, y sobre todo en los trópicos, corresponde a la Zona

de Convergencia Intertropical (ZCIT) (Waliser y Gautier, 1993; Waliser et al., 1999). 

La Zona de Convergencia Intertropical (ZCIT) como ya se ha mencionado es una

banda de baja presión atmosférica marcando el ecuador meteorológico y por consiguiente la

precipitación a nivel global como resultado de su migración estacional. Durante el verano, la

ZCIT migra hacia el norte del ecuador ocasionando una mayor actividad convectiva y por
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consiguiente un incremento en la precipitación, a diferencia de lo que sucede durante el

invierno, cuando la ZCIT migra hacia el sur del ecuador geográfico ocasionando una menor

actividad convectiva y una disminución en la cantidad de precipitación. Posiblemente, un

proceso similar fue el responsable de estos cambios a escala milenaria en la disponibilidad

de humedad en el centro de México durante el último ciclo glacial (UCG). 

Existen diferentes estudios (Peterson et al., 2000; Haug et al., 2001; Chiang et al.,

2003; Wang et al., 2004; Peterson y Haug, 2006; Partin et al.,  2007; Weldeab et al.,  2007;

Escobar et al., 2012; Deplazes et al., 2013; McGee et al., 2014) enfocados en la

reconstrucción de la migración estacional de la ZCIT durante el UCG y uno de los más

sobresalientes es el registro sedimentario de la cuenca de Cariaco (Venezuela) (Fig. 14) que

corresponde a la mayor cuenca anóxica oceánica del mundo con un alto depósito de

sedimentos varvados, carentes de bioturbación (Haug, 2001). Su registro sedimentario, ha

sido interpretado como un registro que refleja la dinámica que tuvo la ZCIT durante el último

ciclo glacial (Peterson et al., 2000; Peterson y Haug, 2006), debido a la alternancia en el

depósito de sedimentos claros/oscuros (alternancia de depósito de sedimentos

biogénicos/terrígenos) interpretada como el desarrollo de condiciones secas/húmedas

reguladas por el movimiento estacional de la ZCIT. 

Al comparar el registro del contenido CIT del lago de Chalco con el registro del

Cariaco (Fig. 14), observamos que generalmente, cuando hay un incremento en el depósito

de carbonatos en Chalco, en el registro de Cariaco se documenta un incremento en el

depósito de sedimentos claros. Por otro lado, cuando ocurre en Chalco una disminución en la

precipitación de carbonatos, en Cariaco tiende a aumentar el depósito de sedimentos
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oscuros. Esta correlación visual-temporal entre ambos registros, podría indicar que la ZCIT

propablemente jugó un papel crucial en la modulación de la disponibiliad de humedad en el

centro de México durante el UCG. Sin embargo, es importante mencionar que el depósito de

carbonatos en el lago de Chalco estuvo relacionado con condiciones de mayor salinidad y

mayor evaporación en la columna de agua (asociado con un incremento en la insolación de

primavera), por lo que la disminución de éstos, no necesariamente implica el desarrollo de

condiciones húmedas. De hecho, en la figura 14 se puede observar que salvo el máximo de

insolación de verano entre ~59 y ~52 ka, la mayor parte del depósito de carbonatos con

valores por debajo del promedio no muestra una correlación con los valores máximos en la

insolación de verano. 

Las variaciones en el contenido de CIT en el lago de Chalco estuvieron controladas

más por cambios en la temperatura. Al comparar el registro Chalco con el registro de δ18O

NGRIP; uno de los registros de la variación de temperatura media global más completos, se

pudo observar que la precipitación de carbonatos con valores por encima del promedio

(condiciones de sequía en Chalco) coinciden con excursiones positivas (incremento en la

temperatura) en el registro de δ18O NGRIP, mientras que condiciones de precipitación de

carbonatos con valores por debajo del promedio coinciden con excursiones negativas (bajas

temperaturas) en el registro de δ18O NGRIP (Fig. 14). A diferencia del registro de Cariaco,

para el cual, las condiciones de mayor humedad caracterizadas por el depósito de

sedimentos oscuros (terrigenos) han sido asociadas con un aumento en la temperatura

(excursiones positivas en NGRIP) y condiciones de menor humedad caracterizadas por el

depósito de sedimentos claros (biogénicos) han sido asociadas con una disminución en la

temperatura (excursiones negativas en NGRIP) (Fig. 14). El patrón que se observa entre
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Chalco y el registro de δ18O NGRIP sugiere que los cambios en la temperatura global durante

el último glacial pudieron haber sido un controlador importante de las condiciones climáticas

en el centro de México.

4.8 Conclusiones

1. Utilizando la concentración de carbonatos autigénicos se obtuvo para el lago de Chalco un

registro de sequías durante el UCG. Los periodos de sequía están caracterizados por

concentraciones de CIT con valores por encima del promedio y esta señal fue registrada

desde ~85 a ~77 ka y durante la deglaciación entre ~14 y ~10.8 ka. A partir de ~64 ka

documentamos un cambio en la frecuencia de sequía, particularmente, entre ~47 y ~27 ka

cuando se documentan las concentraciones de CIT más altas del registro. Este resultado es

comparable con el cambio documentado en el régimen hidrológico de Petén Itzá; un registro

tropical de baja altura en el cual se vincula una alta frecuencia de ciclos húmedos/secos con

una capa de hielo laurentino más dinámica y con el establecimiento de un aporte de agua

dulce por parte de ésta hacia el golfo de México (Hodell et al., 2008). Así, la influencia de las

masas de hielo a partir de los ~42 ka parece haber ejercido un papel importante en la

variabilidad climática del norte de los trópicos americanos.

2. Los episodios de incendio construidos por medio de la regresión loess a partir de la serie

de datos CHAR mostró 123 picos de carbón distribuidos dentro de tres intervalos de

frecuencia. La mayor parte de los episodios de incendio (97) estuvieron relacionados a

sequías y la actividad de combustión más alta fue detectada durante la última parte del MIS 3

(~40-27 ka) asociado con los valores de concentraciones de CIT más altos y con un largo

periodo de máxima insolación de primavera.
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3. La configuración geológica de la cuenca de México como una cuenca tectono-volcánica

con una actividad volcánica significativa desarrollada durante el Cuaternario sugiere una

relación entre el fuego y las diversas erupciones volcánicas desarrolladas. El registro del lago

de Chalco muestra que 26 episodios de incendio, caracterizados por la presencia de

depósitos de capas de tefra y/o altos valores en la SM que pueden estar relacionados con la

actividad volcánica desarrollada en la región de la cuenca de México. Con base en el modelo

bivariado de loess (Fig. 13-B) la actividad de fuego presentó una relación positiva tanto con la

SM así como con el CIT empleados como indicativos de actividad volcánica y de sequía. Sin

embargo, cada uno de estos elementos, de forma independiente, representa una pequeña

fracción dela variabilidad en el registro de carbón.

4. Los datos de carbón presentados en este trabajo indican que los episodios de incendio en

la parte sur del la cuenca de México (lago de Chalco) estuvieron controlados en gran medida

por un forzamiento climático, con altas temperaturas reguladas por la insolación de primavera

las cuales controlaron la precipitación de carbonatos y mantuvieron las condiciones de

sequía necesarias para el desarrollo de episodios de incendio.
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Capítulo V

HISTORIA DE LA VEGETACIÓN EN LA CUENCA DE MÉXICO DURANTE EL
ÚLTIMO CICLO GLACIAL

5.1 Introducción

El registro de polen fósil provee información sobre el cambio climático en escalas de

décadas, centurias y milenios dado que la abundancia y distribución de las plantas

responden a los cambios que ocurren en el clima (Birks, 1980; Birks y Birks, 1980; Delcourt y

Delcourt, 1998). Así, los granos de polen y esporas que se han preservado en las secuencias

sedimentarias lacustres (particularmente en el cuenca de México), han sido utilizados para

reconstruir la historia de la vegetación, la historia del ambiente, así como la reconstrucción

del cambio o variaciones en clima; principalmente durante el Pleistoceno tardío y el Holoceno

(Lozano-Garcia y Ortega-Guerrero, 1998; Metcalfe et al., 2000; Lozano-García  et al.,  2014).

Existen varios factores que determinan la representación de los palinomorfos en dichas

secuencias, tales como la productividad de la planta, el tipo de dispersión de la especie y su

abundancia en la comunidad (Birks, 2003; Birks y Gordon, 1985). Asimismo, los conjuntos de

plantas tienen una representación polínica diferencial en los distintos ambientes de depósito

(Lozano-García et al., 2014). 

La historia de la vegetación a través del análisis polínico en la cuenca de México inicia

con los estudios palinológicos pioneros llevados a cabo por Sears y Clisby (1954), los cuales

estaban enfocados a la investigación arqueológica. Posteriormente, Bradbury (1971) y

González-Quintero y Fuentes-Mata (1980), analizan el contenido palinológico de sedimentos
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del lago de Texcoco para el Pleistoceno tardío-Holoceno. Un problema fundamental en los

primeros registros polínicos de la cuenca ha sido la cronología, pues los cambios detectados

en los espectros polínicos no pueden ser asignados a eventos de variabilidad climática.

Existen otros estudios enfocados en la historia de la vegetación a través del análisis

palinológico en combinación con estudios paleo-limnológicos, propiedades magnéticas y

cronologías robustas en sedimentos lacustres de los lagos de Chalco, Texcoco, Tepexpan,

Tecocomulco (altitudes entre 2240 y 2250 m snm) los cuales ofrecen cambios ambientales y

la respuesta de la pelovegetación en la cuenca de México (Lozano et al., 1993; Lozano-

García y Ortega-Guerrero, 1998; Caballero et al., 2010; Lozano-García y Vázquez-Selem,

2005; Sedov et al., 2010).

Estudios palinológicos previos llevados a cabo en varias secuencias lacustres de la

cuenca de México obtenidas en los sitios de Tecocomulco, Texcoco y Chalco han indicado la

abundancia de polen de Pinus, Quercus, Alnus, Poaceae y Asteraceae (Lozano-García y

Ortega-Guerrero, 1998) durante el Cuaternario tardío. Sin embargo, la resolución temporal de

estos registros abarca los últimos 25 ka por lo que han sido empleados principalmente para

documentar los cambios en las asociaciones vegetales durante el Pleistoceno tardío (25-12

ka); particularmente durante el último máximo glacial (UMG) que corresponde al último pico

de enfriamiento máximo del último ciclo glacial (UCG), durante el cual, los glaciares

alcanzaron sus máximos volúmenes (Mix et al., 2001). Recientemente, Leigh-Pierce (2012)

documenta, con base en bioindicadores (N-alcanos) e isótopos estables, para los últimos 40

ka en el lago de Chlaco, la presencia de tres grupos vegetales definidos como biota acuática,

biota terrestre y macrófitas, los cuales co-variaron a lo largo de los últimos 40 ka. Asimismo,

con base en la identificación de plantas C3, C4 y CAM, a partir de la relación δ13C, infiere
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cambios en la humedad. Sin embargo, el modelo de edad-profundidad reportado es poco

robusto debido principalmente a la falta de edades de radiocarbono para la parte superior de

la secuencia por lo que la resolución temporal entre las muestras analizadas (un total de 60)

es baja (~400 a ~600 años). 

El registro palinológico presentado en este trabajo para el periodo comprendido entre

~85 y ~10.8 ka nos permite extender el rango temporal del registro de las comunidades

vegetales que tuvieron lugar más allá del UMG e incluso nos permite abarcar una gran parte

del UCG (115-10 ka) en el lago de Chalco (cuenca de México). Asimimo, nos permite

reconocer la composición de las asociaciones vegetales; árboles, hierbas, plantas acuáticas,

macro-algas, en comparación con otros análisis tales como bioindicadores (N-alcanos) o

isótopos estables de carbono.

El conocimiento de la composición de las comunidades vegetales que tuvieron lugar

durante el UCG en el lago de Chalco es importante. Sin embargo, es de especial interés

también, comprender los patrones que pudieron estar involucrados en la estructuración y en

la configuración de éstas. En el presente capítulo, se lleva a cabo un análisis de

correspondencia sin tendencia (DCA) con el objeto de conocer la asociación entre los taxa

(regionales y locales) y las variables ambientales: acumulación de partículas de carbón

(CHAR), susceptibilidad magnética (SM), contenido de carbono inorgánico total (CIT) y

contenido de carbono orgánico total (COT). Además, con el objeto de entender la

estructuración y la configuración de las comunidades vegetales identificadas se llevó a cabo

un análisis de índices o coeficientes de varianza (VRs) así como un análisis de regresión

logística.
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5.2 Metodología

Con el objeto de resumir los cambios de polen en el espectro polínico a lo largo del tiempo

(Hill y Gauch, 1980) en el lago de Chalco, se llevaron a cabo dos análisis de correspondencia

sin tendencia (DCA); uno para el polen regional  y otro para los palinomorfos locales. El DCA

es un método de ordenación que simplifica las dimensiones de la base de datos, permitiendo

la identificación a posteriori de gradientes ambientales. La reducción dimensional se da con

una pérdida mínima de información. Finalmente, los ejes de ordenación son expresados

como unidades de desviaciones estándar de recambio ecológico (SD) que se utilizan para

estimar las tasas de cambio de la comunidad (Peet et al., 1988). Se incluyó únicamente los

taxa que estuvieron presentes en un mínimo de 14 muestras (5% de las muestras totales)

identificados a partir del análisis palinológico. Este método de ordenación indirecta se aplicó

a una matriz de porcentajes tanto de vegetación regional como local (por separado) y se

utilizó para explorar los factores ambientales que afectan el registro del polen mediante la

interpretación a posteriori de la ordenación resultante de especies. En el diagrama de polen 

regional (Fig. 15), con excepción del pino, los taxa incluidos se expresan en porcentajes,

mientras que en el diagrama de palinomorfos locales (Fig. 17), las plantas acuáticas se

representan en porcentajes de la suma de total de polen, mientras que las algas y las

estructuras de Texcocana se expresan en valores de concentración (número de

estructuras/cm3). La zonación básica del polen regional esta basada un análisis de

agrupamiento aglomerativo estratigráficamente restringido (CONISS) calculado a partir de la

suma polínica generado en el software Tilia 1.7.16 (Grimm, 1991-2011). Por otro lado, para la

vegetación local se identifiaron los cambios más importantes con base en los puntajes del

DCA local.
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Una vez obtenida una ordenación de los datos palinológicos (regional y local) se

explora en los posibles mecanismos involucrados en la estructuración y en la configuración

de las comunidades vegetales desarrolladas durante el UCG en el lago de Chalco. Se

plantea que dentro de los posibles mecanismos involucrados podrían estar el determinismo

ambiental, la competencia entre taxa o bien, ser el resultado de la deriva neutral (Correa-

Metrio et al., 2014). Para esto, fueron empleados los datos de las cuatro variables

ambientales: CHAR (como indicador de episodios de incendios), SM (como evidencia de

erosión), contenido de CIT (como indicador de sequía) y contenido de COT (como indicativo

de una alta productividad). Estas variables se emplearon para evaluar la influencia ambiental

sobre los taxa individuales a través del tiempo. Para ello, se utilizaron los datos de

concentración de polen como una medida de abundancia, la cual se calculó mediante el

empleo de esporas marcadoras incluidas en una pastilla de Lycopodium clavatum (por

muestra) que contenían una cantidad conocida de esporas (10679 ± 953 esporas por pastilla,

Lote 938934) a 0.5 cm3 de muestra de sedimento (Stockmarr, 1972). Posteriormente, para

evaluar el papel del determinismo ambiental, la competencia entre taxa y la deriva neutral, se

probaron calculando los índices o coeficientes de varianza (VR; Schluter, 1984; Fisher et al.,

2001). Dichos coeficientes consisten en la división de la covarianza de un grupo de taxa

entre la varianza total de cada taxa individual dentro del grupo. Los VRs se calcularon para

toda la asociación o comunidad vegetal; entre 4 grupos funcionales (árboles/arbustos,

hierbas, acuáticas y algas) y dentro de cada uno de estos. Si la deriva neutral fue la

responsable de la estructura de las comunidades, entonces no debería existir ninguna

covarianza entre los taxa, y el VR tendría que ser igual a 1. Por el contrario, si la mayoría de

los taxa responden en la misma dirección con respecto a las condiciones ambientales, las
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asociaciones positivas entre ellos resultarían en covarianzas positivas, y la VR debería ser

>1. Sucesivamente, la competencia entre taxa tendría que producir asociaciones negativas

entre ellos, provocando que la VR sea <1.

La precisión del número de esporas contenidas en cada pastilla marcadora (± 4%) fue

tomada en cuenta para la estimación de los VRs, a través de repetir su cálculo 1000 veces,

conllevando así a que las concentraciones de cada taxón variaran de manera aleatoria

dentro del error reportado. La significancia de los VRs fue estimada por medio de una prueba

de aleatorización (Legendre y Legendre, 1998) con 100 simulaciones, la cual corresponde a

una aproximación robusta, ya que los errores fueron distribuidos normalmente. Dado que la

dinámica de la vegetación puede cambiar entre los diferentes “estados del sistema”

(Gunderson, 2000), los VRs también se evaluaron para muestras estratificadas (Cuintiles no-

supervisados igualmente distribuidos) de acuerdo con las variables ambientales CHAR, MS,

contenido de CIT y COT, los cuales corresponden a indicadores abióticos independientes

para la frecuencia de incendios, la erosión, condiciones de sequía y alta producción de

materia orgánica. Los VRs no requieren de una estructura temporal, permitiendo que la

estratificación propuesta, y los subconjuntos de datos resultantes no fueran influenciados por

la auto-correlación temporal. Asimismo, la presencia y la abundancia de cada taxón, se

evaluó como una función de las cuatro variables ambientales (CHAR, MS, contenido de CIT y

contenido de COT). Debido a que la secuencia sedimentaria no fue muestreada de manera

uniforme, la abundancia se dividió entre el tiempo transcurrido entre las muestras.

Finalmente, se ajustaron regresiones logísticas para explicar la presencia del taxón como

una función de las variables ambientales mientras que la concentración de éstos se evaluó a

través de regresiones de Poisson. Todos los análisis estadísticos se llevaron a cabo
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utilizando R (Team, 2009), específicamente usando el paquete paleoMAS (Correa-Metrio et

al., 2011).

5.3 Resultados

5.3.1 Espectros de polen y puntajes del DCA regional

Los conteos de polen regional variaron entre 16 y 4548 granos con un valor promedio de 928

granos. Se identificó un total de 54 tipos de polen y 12 tipos de esporas (ver Tabla. 2 en

Capítulo II pág. 49). El polen de Pinus fue excluido de la suma de polen total debido a que es

un taxón que tiende a estar sobrerrepresentado en los espectros de polen del centro de

México (Lozano-García y Xelhuantzi-López, 1997). De los 66 taxa de polen terrestre

identificados únicamente 33 estuvieron presentes en un mínimo de 14 muestras (~5% de las

muestras).

En el diagrama de ordenacón de los taxa regionales (Fig. 15) se observa que los taxa

Pinus, Picea y Abies (coníferas) presentan los puntajes más bajos (valores negativos) del eje

1 del DCA, mientras que el resto de los taxa identificados (otros elementos arbóreos como

Quercus, elementos mesofíticos y las plantas herbáceas) presentan puntajes más altos en el

eje 1 (todos valores positivos). En el eje 2 se observa, en los puntajes más altos (valores

positivos) una dominancia de los bosques de pino junto con la mayoría de las plantas

herbáceas identificadas; entre las cuales destaca Amaranthaceae con el puntaje más alto (>

2DS) en dicho eje, mientras que en los valores negativos del eje 2 se distribuyen Quercus,

Alnus, y elementos más mesofíticos entre los cuales destacan Carpinus, Betula, Junglans,

Liquidambar y Moraceae (Fig. 15).   
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Figura 15. Diagrama resultante del análisis de correspondencia sin tenencia (DCA) regional. Se ilustran los ejes
de ordenación 1 y 2 y la ubicación de los diferentes taxa. Los números señalan las desviaciones
estándar. 
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5.3.2 Zonas de polen

Con base en el análisis de agrupamiento aglomerativo estratigráficamente restringido

(CONISS) aplicado al polen regional se identificaron 9 zonas palinológicas (Fig. 16) las

cuales se describen a continuación:

Zona 1 (72-69.07 m, ~85-82.4 ka). Zona caracterizada por altos porcentajes de Abies,

piñoneros, Picea y Juniperus (Fig. 16). En porcentajes menores se documentan Quercus,

Alnus, Fraxinus y elmentos mesofíticos. El polen de pino, expresado como porcentaje de la

suma de polen, presenta valores < 50. Las hierbas están representadas por altos porcentajes

de Amaranthacee, Thalictrum, Plantago y Asteraceae; y en porcentajes menores se

documenta la presencia de polen de Poaceae, Eryngium, Artemisia, Cruciferae y

Euphorbiaceae.  

Zona 2 (69.07-63.35 m,~82.4-76.5 ka). Zona marcada por una fuerte disminución en los

porcentajes de pino, piñoneros, Abies y Picea (Fig.16). El Quercus se convierte en el

elemento arbóreo dominante seguido por Alnus y Juniperus. El pino presenta una reducción

a valores por de bajo de 20 (Fig. 16). Se documenta la presencia de Salix, Fraxinus y

Bursera. Los elementos mesofíticos son constantes y presentan un incremento alrededor de

los ~79 ka (Fig. 16). El polen herbáceo está caracterizado por Poacaeae, Amaranthaceae

(aunque este disminuye considerablemente con respecto a la zona anterior), Asteraceae y

Artemisia. En porcentes considerablemente bajos se reporta la presencia de Cruciferae,

Euphorbiaceae Thalictrum, Apiacaeae, Labiatae, Cirsium, Rubiaceae, Plantago y Rosaceae.
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Zona 3 (63.35-57.85 m, ~76.5-70 ka). Hay un incremento en el polen de pino. Se

documentan altos porcentajes de Quercus, Pinus, piñoneros, Abies, Alnus, Picea y

Juniperus. Mientras Pinus, piñoneros y Picea son dominantes al principio de la zona,

Quercus, Alnus y Juniperus los son en la segunda mitad de la zona; Abies es dominante y

fluctuante a lo largo de la zona (Fig. 16). Se documenta la presencia de Bursera y los

elementos mesofíticos presentan porcentajes similares a la zona anterior. El polen de

herbáceas está dominado por altos porcentajes de Amaranthaceae el cual es mayor en la

primera mitad de la zona y coincidente con los altos porcentajes de Pinus, piñoneros y Picea.

En porcentajes menores se registran Asteraceae, Poaceae y Artemisia (Fig. 16). También se

documentan la presencia de polen de Hyptis, Cruciferae, Apiaceae, Thalictrum, Ambrosia,

Cirsium, Rubiaceae, Rosaceae y Plantago.

Zona 4 (57.85-50.55 m, ~70-61.5 ka). Zona con altos porcentajes de polen de Abies,

Quercus, piñoneros, Picea, Juniperus y Alnus (todos fluctuantes a lo largo de la zona). Los

pinos presentan altos valores y alcanzan valores > 300 (expresado como porcentaje de la

suma de polen) al final de la zona que son los valores más altos en todo el registro. Es

importante destacar que estos valores son considerablemente más elevados que el valor

promedio (<50) y que esto provoca que parezca que el pino está ausente sobre todo en la

última parte del registro (a partir de 30 ka) (Fig. 16). Se documenta la presencia de Fraxinus y

Arceuthobium (Fig. 16). El polen mesofítico presenta una reducción considerable con

respecto a la zonas anteriores. En las hierbas se registran altos porcentajes de

Amaranthaceae (fluctuantes a través de la zona) y en porcentajes menores Poaceae,

Asteraceae, Artemisia, Ambrosia, Apiaceae y Thalictrum Además, se registra la presencia de

Cirsium, Plantago, Rosaceae, Rubiaceae y Euphorbiaceae.
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Zona 5 (50.55-40.85 m, ~61.5-50.1 ka). Zona caracterizada por altos porcentajes de Quercus

y Alnus (Fig. 16) mientras que Pinus, Abies, Picea y piñoneros disminuyen sus porcentajes

con respecto a la zona anterior. Se observa a Juniperus fluctuante a lo largo de la zona y en

porcentajes muy bajos se registra la presencia de Buddleia, Bursera, Fraxinus, Arceuthobium

y Loranthaceae. Además, se documentan elementos mesofíticos cuyos valores fluctúan a lo

largo del periodo. Las hierbas están dominadas por Amaranthaceae (mejor representada al

principio y al final de la zona), Poaceae, Artemisia y Asteraceae (fluctuantes a lo largo de la

zona) (Fig. 16); y en porcentajes menores se detecta la presencia de Cruciferae, Thalictrum,

Plantago, Ambrosia, Cirsium,  Eryngium, Rosaceae, Rubiaceae.

Zona 6 (40.85-35.65 m, ~50.1-44 ka). Esta zona está marcada por un fuerte incremento en

los porcentajes de Abies; aunque fluctúa a lo largo de la zona siempre se mantiene como el

taxón arbóreo dominante. Quercus y Alnus disminuyen relativamente con respecto a la zona

anterior. Pinus, piñoneros y Picea fluctúan a lo largo de la zona y en porcentajes menores se

registran Juniperus y elementos mesofíticos (fluctuantes a lo largo de la zona) y la presencia

de Salix, Buddleia, Bursera, Arceouthobium y Loranthaceae (Fig. 16). Se documentan altos

porcentajes de Amaranthaceaea los cuales son mayores al final de la zona. Además,

Poaceae, Asteraceae y Artemisia se documentan a lo largo de la zona y se registra la

presencia de Ambrosia, Cirsium, Plantago, Thalictrum, Apocynaceae, Cruciferae, Eryngium,

Rosaceae, Rubiaceae y Urticaceae.

Zona 7 (35.65-23.05 m, ~44-32.3 ka). Zona con altos porcentajes de Quercus, Alnus y Abies

(Fig. 16); incluso Quercus y Alnus señalan porcentajes más altos con respecto a la zona 6.

105



Aunque estos tres taxa fluctúan a través de la zona siempre son los elementos dominantes.

El polen de Pinus, piñoneros y Picea está bien representado y señala porcentajes similares a

las zona 6, pero siempre son más bajos con respecto a Quercus, Alnus y Abies. El mesofítico

y el polen de Juniperus fluctúa durante todo este periodo y en el caso del polen mesofítico

indica porcentajes más altos con respecto a la zona 6. Se documenta la presencia, al final de

la zona, de Buddleia, Bursera, Fraxinus y Loranthaceae. En el polen herbáceo se observa un

cambio incrementando Artemisia aunque también se presentan altos porcentajes de

Amaranthaceae, Poaceae, Plantago y Asteraceae y en porcentajes menores se documenta la

presencia de Ambrosia, Thalictrum, Apocynaceae, Cruciferae, Labiatae, Euphorbiaceae,

Eryngium, Rosaceae, Rubiaceae y Solanaceae.

Zona 8 (23.05-16.45 m, ~32.3-28.2 ka). La vegetación arbórea continúa dominado por altos

porcentajes de Quercus, Alnus y Abies. Se registra un ligero incremento en los porcentajes

de piñoneros, Picea, Juniperus y polen mesofítico (Fig. 16). El polen de Pinus es similar a la

zona 7. Se documenta la presencia de Salix, Buddleia, Bursera, Arceouthobium y

Loranthaceae. Amaranthaceae es abundante en la primera mitad de la zona mientras que

Asteraceae, Artemisia y Poaceae están presentes en toda la zona con altos porcentajes.

Plantago disminuye y está mejor represetado en la primer parte de la zona. Se registra la

ligera presencia de Ambrosia, Cirsium, Thalictrum, Apocynaceae, Cruciferae, Euphorbiceae,

Eryngium, Ranunculaceae, Rosaceae y Rubiaceae.

Zona 9 (16.45-2.02 m, ~28.2-10.8 ka). En esta zona se registran altos porcentajes de polen

de Alnus y Quercus (aunque en porcentajes menores con respecto a la zona anterior). Abies

decrece considerablemente (Fig. 16). A pesar de que los piñoneros señalan tres incrementos
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a la mitad de la zona, sus porcentajes son más bajos que en las zonas anteriores. Pinus y

Picea también presentan porcentajes más bajos que en el resto del registro y ambos

presentan un ligero incremento al final de la zona (~15 ka). Los elementos mesofíticos y

Juniperus decrecen y fluctúan a lo largo de la zona. El registro de Buddleia es importante en

esta zona alcanzando los porcentajes más altos para este taxón de todo el registro y está

bien representado a lo largo de la zona. Se documenta la presencia de Bursera,

Arceouthobium y Loranthaceae. Las hierbas son abundantes en esta zona y están

caracterizadas principlamente por altos porcentajes de Asteraceae, Amaranthaceae,

Cruciferae, Plantago, Artemisia, Poaceae, Apiaceae, Rubiacaeae y Ambrosia y en

porcentajes menores se documenta la presencia de Cirsium, Euphorbiacaeae, Thalictrum,

Mimosa, Urticaceae, Rosaceae y Eyngium (Fig. 16).
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Figura 16. Diagrama palinológico regional del lago de Chalco para el iintervalo ~85-10.8 ka (UCG). Las líneas rojas punteadas señalan las 9 zonas
palinológicas (1-9) obtenidas a partir del análisis aglomerativo (CONISS). También se incluye el dendograma resultante. Los datos están
expresados en porcentajes de la suma de polen total sin considerar el pino. 



5.3.3 Espectros de polen, palinomorfos y puntajes del DCA local

Los conteos de polen local variaron entre 3 y 23860 granos con un valor promedio de 595

granos. Se identificó un total de 19 tipos de polen local: 10 tipos de hidrófitas, 8 tipos de

algas y estructuras de resistencia denominadas Texcocana (ver Tabla. 2 en Capítulo II pág.

49). 

En el diagrama de ordenación de los taxa locales (Fig. 17) se observa que las

estructuras de Texcocana y Liliaceae presentan los puntajes más bajos (valores negativos)

del eje 1 del DCA mientras que el resto de los taxa acuáticos identificados presentan

puntajes más altos en el eje 1 (todos valores positivos). En el eje 2 se observa que las

estructuras de Texcocana y las plantas hidrófitas (con excepción de Myriophyllum) presentan

los puntajes más bajos (valores negativos) junto con las algas Coelastrum, Debarya

Spyrogira y Zygnemataceae (Fig. 17) mientras que sobre los puntajes más altos (valores

positvos) se distriubuyen Botryoccoccus, Pedistrum, Gloetrichia y Scenedesmus.
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Figura 17. Diagrama resultante del DCA local. Se ilustran los ejes de ordenación 1 y 2 y la ubicación de los
diferentes taxa. Los números señalan las desviaciones estándar. 

110



Para la vegetación local se identificaron 5 cambios importantes con base en los

puntajes del DCA local los cuales se describen a continuación:

 1) Entre ~85 y ~75 ka (72-62.15 m) donde se registran altos porcentajes de polen de

Cyperaceae (Fig. 18) que es el taxón dominante y mejor representado de este intervalo

temporal. Se documentan también altos porcentajes de Typha, Isoetes, Myriophyllum y

Caryophyllacea; sin embargo, estos taxa son fluctuantes a lo largo del periodo; Typha es más

abundante al principio y al final de este intervalo (entre ~85 y ~84 ka  y a partir de los ~76 ka)

mientras que Isoetes es abundante a los ~82.4 ka; Myriophyllum y Caryophyllaceae son

abundantes (aunque fluctuantes) a partir de los ~82 ka. Asimismo, en bajos porcentajes se

registra la presencia de Arenaria, Polygonaceae y Potamegeton (Fig. 18). Las algas están

pobremente representadas y en su mayoría corresponden a Botryococcus que tiende a ser

más abundante a partir de los ~82 ka (Fig. 18). También se documentan en concentraciones

más bajas Spirogyra, Pediastrum, además de estructuras de Texcocana entre ~85 y ~84 ka.

2) De ~75 a ~57 ka (62.15-47.05 m) se documenta un incremento en la diversidad de plantas

hidrófitas. Se registran altos porcentajes de Cyperaceae, Caryophyllaceae, Polygonaceae,

Isoetes, Typha y Myriophyllum (Fig. 18) las cuales, con excepción de Isoetes y

Polygonaceae, son fluctuantes a lo largo de este periodo. En porcentajes más bajos se

documenta la presencia de Potamogeton y Arenaria. Con respecto a las algas, Botryococcus

está mejor representada y, a diferencia del intervalo anterior, es el taxón dominante de este

grupo de palinomorfos aunque fluctúa a lo largo de todo el periodo. Spirogyra presenta

concentraciones similares a las del intervalo anterior y disminuye considerablemente a partir

de los ~70 ka (Fig. 18). Se documenta la presencia de Pediastrum y un incremento en
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Texcocana concentrada principalmente entre ~62 y ~59 ka (Fig. 18).

3) El intervalo ~57-45.7 ka (47.05-37.15 m) está marcado por una dominancia de

Cyperaceae, Typha y Myriophyllum (Fig. 18) los cuales fluctúan a lo largo del periodo. En

porcentajes menores, y también fluctuantes, se documentan Isoetes, Caryophyllaceae,

Arenaria y Potamogeton. Además, se documentan la presencia de Liliaceae a los ~48 ka.

Botryococcus continúa siendo el alga dominante pero presenta concentraciones menores con

respecto al periodo anterior y a partir de los ~52 ka disminuye considerablemente (Fig. 18).

Se registra la presencia de Spirogyra y las estructuras de Texcocana presentan bajas

concentraciones. 

4) Entre ~45.7 y ~29 ka (37.15-19.05 m) se documentan altos porcentajes de Cyperaceae,

Typha, Isoetes, Caryophyllaceae y Myriophyllum (Fig. 18). Cyperaceae, Typha e Isoetes son

más abundantes a partir de los ~38 ka, mientras que Caryophyllaceae y Myriophyllum varían

a través del intervalo. En porcentajes menores se documentan Arenaria, Liliaceae,

Potamogeton y Polygonaceae. Las algas están pobremente representadas y en

concentraciones muy bajas se documenta la presencia de Botryococcus y Spirogyra. En

cambio, las estructuras de Texcocana son abundantes y es el intervalo donde se registran

sus concentraciones más elevadas y donde están mejor representadas; se identifican tres

aumentos importantes:  a los ~43 ka, a los ~38 ka y a los ~32 ka (Fig. 18). 

5) De ~29-10.8 ka (19.05-2.02 m) se observan altos porcentajes de Cyperaceae, Typha,

Caryophyllaceae y Myriophyllum. Con excepción de Isoetes y Myriophyllum (presentes antes

de los ~20 ka), fluctúan a lo largo del intervalo (Fig. 18). Además, se documentan
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Potamogeton, Arenaria, Liliaceae y Polygonaceae. Se registra un diversificación en las algas;

documentándose Botryococcus, Coelastrum, Gloetrichia, Pediastrum, Scenedesmus y

Spirogyra. Botryococcus es la menos abundante; en cambio, se documentan altas

concentraciones de Pediastrum y Scenedesmus a los ~28 ka (Fig. 18). Spirogyra tienden a

ser más abundante a partir de los ~28 ka y además, se documenta en alta concentración

Coelastrum entre ~15 y ~13 ka. Es de gran importancia mencionar el registro de Gloetrichia

entre ~24.1 y ~21.2 ka. Finalmente, las estructuras de Texcocana son mínimas. 
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Figura 18. Diagrama palinológico local del lago de Chalco para el intervalo ~85-10.8 ka (UCG). Las líneas rojas punteadas señalan los 5 periodos más
evidentes  de cambio en el registro local con base en los puntajes del DCA local. Las plantas acuáticas se expresan como porcentajes de la
suma total mientras que las algas y Texcocana se expresan en valores de concentración (número/cm3). Botryococcus, Pediastrum y Texcocana
los valores están en 102.



5.4 Análisis de coeficientes de varianza (VRs) y regresión

Con base en el análisis de índices o coeficientes de varianza (VRs) utilizando el conjunto

total de datos palinológicos, los coeficientes de varianza (VRs) calculados a nivel de

comunidad, entre los grupos funcionales (excluyendo las acuáticas), dentro de los árboles,

las hierbas y las plantas acuáticas fueron significativamente diferentes de 1 (Fig. 19); a

diferencia de los VRs dentro de las algas que no fueron significativos (Fig. 19). La

significancia de los VRs dentro del grupo de los árboles no cambió cuando las muestras

fueron estratificadas en quantiles con respecto a las cuatro variables ambientales (CHAR,

SM, CIT y COT) (Fig. 20). No obstante, la significancia de los VRs dentro de los otros grupos

si cambió con la estratificación. 

Los VRs dentro del grupo de las hierbas fueron significativos en los cuatro cuantiles

superiores tanto de CHAR (mayor frecuencia de incendios) así como del contenido de CIT

(mayor precipitación de carbonato; condiciones secas) a diferencia de la SM en donde los

VRs sólo fueron significativos en los cuantiles 1, 2 y 5 y del contenido de COT donde los VRs

sólo fueron significativos en los cuantiles 1 y 3 (Fig. 20). Los VRs de las plantas acuáticas

fueron significativos en los 5 cuantiles de la SM mientras que en la CHAR fueron

significativos los cuantiles 1, 3, 4 y 5; en el contenido de COT fueron significativos los

cuantiles 1, 3 y 5 y en el contenido de CIT únicamente fueron significativos los dos cuantiles

inferiores (1 y 2) (Fig. 20). Finalmente, a pesar de que las algas no tuvieron VRs significativos

cuando se utilizó todo el conjunto de datos (Fig. 19), cuando las muestras fueron

estratificadas de acuerdo a las variables ambientales, los VRs fueron significativos en el

cuantil superior (5) de CHAR y SM y el cuantil 4 en contenido de CIT (Fig. 20). 
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Figura 19. Distribución de la probabilidad de densidad de los coeficientes de variación (VRs) entre y dentro de
los grupos funcionales. La distribución aleatoria y observada de los VRs para la comunidad entera
(global), entre grupos (acuáticas y algas excluidas), dentro de los árboles, dentro de los arbustos, dentro
de las hierbas, dentro de las acuáticas y dentro de las algas. Los intervalos de confianza (95%) están
representados por líneas sólidas (negro-aleatoria; rojo-observada) dentro de cada distribución.
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Figura 20. Relaciones de varianza estratificada. Muestras estratificadas de acuerdo con las tasas de
acumulación de partículas de carbón (CHAR) (mm2/cm3/año), susceptibilidad magnética (SM) (10-6 SI),
concentración de carbono inorgánico total (CIT%) y concentración de carbono orgánico total (COT%)
para la comunidad entera, entre los grupos (excluyendo acuáticas y algas), dentro de los árboles, dentro
de las hierbas, dentro de las acuáticas y dentro de las algas. El área gris muestra las relaciones de
varianza obtenidas por medio de la aleatorización, mientras que los valores observados se señalan
como puntos (significativos; puntos negros y no significativos; puntos rojos); n=57 en cada cuantil.
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Con base en la regresión logística para el polen regional (Figs. 21 y 22) podemos

observar que la abundancia de la mayor parte de los taxa está explicada por las cuatro

variables ambientales (CHAR, SM, contenido de CIT y contenido de COT) mientras que la

presencia es explicada para pocos taxa. Los coeficientes estimados de la regresión logística

muestran que la presencia de 8 taxa (Quercus, Alnus, Poaceae, Ambrosia, Asteraceae,

Artemisia, Amaranthaceae y Cruciferae) fueron significativamente asociados con CHAR (Fig.

22). Con respecto a la MS únicamente Juglans y Fagus muestran una asociación negativa

mientras que el resto de los taxa terrestres respecto a la MS no son significativos. Al parecer,

la presencia de los taxa terrestres analizados no muestran ninguna relación significativa con

el contenido de CIT mientras que el contenido de COT explica la presencia de 14 taxa

(Asteraceae, Amaranthaceae, Apocynaceae, Poaceae, Cruciferae, Urticacaeae, Alnus,

Quercus, Artemisia, Mimosa, Juniperus, Buddleia, Arceuthobium, y Ambrosia) (Fig. 22). 
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Figura 21. Coeficientes estimados de las regresiones de Poisson para la vegetación regional del lago de Chalco. Los coeficientes muestran la
abundancia de los taxa como una función de las variables CHAR (acumulación de partículas de carbón), SM (susceptibilidad magnética), CIT
(contenido de carbono inorgánico total) y contenido de carbono orgánico total (COT). Los círculos muestran el valor estimado del coeficiente,
mientras que la líneas rojas indican sus intervalos de confianza (95%). Las regresiones son significativas (círculos negros) únicamente si las
líneas rojas no cruzan la línea de cero (línea verde).



Figura 22. Coeficientes estimados de las regresiones logísticas para la vegetación regional del lago de Chalco. Los coeficientes muestran la presencia
de cada taxón como una función de las variables CHAR (acumulación de partículas de carbón), SM (susceptibilidad magnética), CIT (contenido
de carbono inorgánico total) y contenido de carbono orgánico total (COT). Los círculos muestran el valor estimado del coeficiente, mientras que
la líneas rojas indican sus intervalos de confianza (95%). Las regresiones son significativas (círculos negros) únicamente si las líneas rojas no
cruzan la línea de cero (línea verde).



La abundancia de la mayor parte de los palinomorfos acuáticos (plantas acuáticas y

algas) está relacionada con la SM y el contenido de COT y CIT. La abundancia de 10 taxa

(Arenaria, Typha, Isoetes, Zygnemantaceae, Spirogyra, Debarya, Botryococcus, Gloeotrichia,

Coelastrum y Texcocana) responden a la SM; mientras Spyrogyra y Typha responden

positivamente las plantas acuáticas Arenaria e Isoetes junto con las algas Zygenamataceae,

Botryococcus, Gloeotrichia, Debarya, Coelastrum y las estructuras Texcocana responden

negativamente (Fig. 23). El contenido de CIT explica la abundancia de casi todos los taxa de

vegetación acuática con excepción de Onagraceae, Isoetes y Debarya, mientras

Zygnemataceae y Potamogeton señalan una relación positiva. El resto de los taxa señalan

una asociación negativa con respecto a esta variable. Asimismo, el contenido de COT explica

la abundancia de casi toda la asociación acuática (12 relacionadas positivamente y 4

negativamente); únicamente Polygonaceae, Isoetes y Zygnemataceae no muestran ninguna

relación con el carbono orgánico (Fig. 23). En cuanto a la presencia sólo se observan

resultados para Cyperaceae, Caryophyllaceae, Typha, Botryoccocus y Texcocana que

parecer estar influenciadas por el contenido COT; en donde Cyperaceae, Caryophyllaceae,

Typha señalan una relación positiva mientras que Botryococcus y Texcocana señalan una

relación negativa (Fig. 23).  
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Figura 23. Coeficientes estimados de las regresiones logísticas y Poisson para palinomorfos locales del lago de Chalco. Los coeficientes muestran la
presencia de cada taxón como una función de las variables CHAR (acumulación de partículas de carbón), SM (susceptibilidad magnética), CIT
(contenido de carbono inorgánico total) y contenido de carbono orgánico total (COT). Los círculos muestran el valor estimado del coeficiente,
mientras que la líneas rojas indican sus intervalos de confianza (95%). Las regresiones son significativas (círculos negros) únicamente si las
líneas rojas no cruzan la línea de cero (línea verde).



5.5 Discusión

5.5.1 Dinámica de la vegetación regional y local durante el UCG en el lago de Chalco

5.5.1a) Vegetación regional (ordenación e interpretación del DCA regional) 

Con base en la ordenación de los datos del polen regional y en la distribución de los taxa a lo

largo del eje 1 (valores negativos caracterizados por polen de Pinus, Picea y Abies y valores

positivos caracterizados por el resto de taxa de polen regional identificados en el registro) se

sugiere que este eje está relacionado con el tipo de cobertura vegetal desarrollada en los

alrededores del lago de Chalco; para la cual se identifica el desarrollo de bosques de

coníferas, principalmente constituidos por pino y el desarrollo de bosques más diversos

compuestos principalmente por Quercus. Para el eje 2, se infieren condiciones de mayor o

menor humedad con base en la distribución de Quercus, Alnus, y la vegetación mesofítica

sobre los valores negativos (condiciones de mayor humedad), y por la dominancia de

bosques de pino y hierbas (destacando las amarantáceas con los valores más altos; >2 SD)

sobre los valores positivos (condiciones de menor humedad) (Fig. 15).

De esta manera, el conjunto palinológico presentado en este trabajo, documenta que

la vegetación regional del lago de Chalco, entre ~85 y 10.8 ka, estuvo caracterizada por el

desarrollo de bosques de pino y bosques de encino, los cuales, estuvieron asociados a otros

elementos arbóreos tales como: Alnus, Abies, Picea, piñoneros, Juniperus, bosque mesófilo

y plantas herbáceas; principalmente plantas raramente leñosas como Amaranthaceae,

Asteraceae y Poaceae. Este tipo de vegetación es coincidente con los datos palinológicos

(abundancia de polen de Pinus, Quercus, Alnus, Poaceae y Asteraceae) reportados por

Lozano-García y Ortega-Guerrero (1998) para las secuencias lacustres (sitios de
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Tecocomulco, Texcoco y Chalco) de la cuenca de México para el Cuaternario tardío. 

Se ha documentado a nivel global que el UCG (último ciclo glacial) (115-10 ka) estuvo

caracterizado por un enfriamiento escalonado que culminó con un periodo de máximo

enfriamiento denominado último máximo glacial (UMG) (21±2ka) (Mix et al. 2001), durante el

cual se ha calculado que la temperatura media en el conjunto de tierras de masa continental

del hemisferio norte fue entre 5.7 y 8.7°C menor que la actual. Una evidencia de este

enfriamiento en el registro del lago de Chalco es la presencia de polen de Picea; conífera

boreal que en la actualidad se encuentra distribuida en bosques fríos-templados en el norte

del país en pequeñas poblaciones desarrolladas en altitudes que van de los 2000 a los 3700

m. Su presencia a lo largo del registro de polen (Fig. 16) presentado en este trabajo, así

como en otras secuencias polínicas del centro de México (Lozano-García et al., 1993;

Lozano-García y Ortega-Guerrero, 1994; Lozano-García, 1996; Sosa-Nájera, 2001) indica su

expansión hacia el sur, y en consecuencia la existencia de climas más fríos que en el

presente entre ~85 y 10.8 ka.

Al graficar los ejes (1 y 2) (expresados en desviaciones estándar) del DCA regional

con respecto a la edad de la secuencia (~85-10.8 ka) (Fig. 24), y con base en la ordenación

resultante de los taxa regionales más abundantes, se documenta la existencia de una

alternancia, a lo largo del tiempo, de bosques de pino y de bosques más diversos

caracterizados principalmente por encino. En la figura 24 se puede observar que mientras

valores negativos del eje 1 correlacionan con altas concentraciones de polen de Pinus, los

valores positivos correlacionan con disminuciones en las concentraciones de éste y con

incremento en los porcentajes de Quercus reflejando así el tipo de cobertura vegetal. 
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Para el eje 2, podemos observar, que los valores positivos correlacionan con altas

concentraciones de pino (valores negativos del eje 1) y con altos porcentajes de polen de

piñoneros, Picea y Amarantaceae (Fig. 24), mientras que valores negativos en este eje

correlacionan con altos porcentajes de Quercus (valores positivos del eje 1) y de elementos

mesofíticos (Fig. 24). Los bosques de encino en México, se localizan en regiones que no

superan los 3000 msnm y pueden estar distribuidos en climas cálidos o templados húmedos

a secos (Rzedowski, 1981; Rzedowski y Rzedowski, 2001). Sin embargo, Cruz-Cisneros

(1969)  y García-Mora (1981) reportan para la cuenca de México, la existencia de la

asociación entre algunas especies de Quercus con elementos propios del bosques mesófilo

sobre barrancas húmedas al sureste y sur de la cuenca. La asociación de este elemento con

elementos de característicos de vegetación mesófila en el registro fósil, podría estar

relacionada con condiciones de mayor humedad. Por otro lado, la asociación que se observa

entre pino, piñoneros, Picea y Amaranthaceae al parecer indica una disminución en la

humedad o bien, reflejar el establecimiento de condiciones de sequía. Los piñoneros

constituyen comunidades características de montañas con climas secos (Rzedowski, 1981) y

habitan en pequeñas sierras en las zonas áridas y semiáridas del norte de México (Perry et

al., 1998).
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Figura 24. Fluctuaciones en el tipo de cobertura vegetal del lago de Chalco para el intervalo ~85-10.8 ka (UCG), y su comparación con los valores de los
ejes 1 y 2 del DCA regional. Los rectángulos azules señalan intervalos en los que se puede observar que un incremento en los bosques mixtos
(caracterizados principalmente por Quercus) (valores positivos del eje 1) correlaciona con altos porcentajes de elementos mesófilos y valores
negativos del eje 2 (interpretado como condiciones más húmedas). Durante estos intervalos se documentan bajos porcentajes de polen de
piñoneros, Picea, Amaranthaceae y bajas concentraciones de pino. Los valores de pino están expresados en concentración (103).



5.5.1b) Vegetación local (ordenación e interpretación del DCA local)

Con base en la ordenación de los datos de palinomorfos locales y en la distribución de los

taxa a lo largo del eje 1 (valores negativos; caracterizados por polen de Liliaceae y

estructuras de Texcocana y valores positivos; caracterizados por el resto de los taxa

acuáticos identificados en el registro) se sugiere que este eje está relacionado con la

concentración del medio, principalmente por la distribución que presentan las estructuras de

Texcocana. La identificación de este tipo de estructuras ha sido reportada en secuencias

sedimentarias muestreadas previamente (Lozano-García y Ortega-Guerrero, 1998) en el lago

de Chalco y han sido asociadas con aguas más concentradas por su asociación con polen de

Ruppia maritima. La abundancia de este tipo de estructuras en el registro palinológico

presentado en este trabajo, indica el desarrollo de condiciones paleo-ambientales similares;

por lo cual se sugiere que el eje 1 podría estar asociado a aguas más concentradas (mayor

salinidad), de manera que los valores altos de Texcocana indican aguas más concentradas y

su disminución, aguas más diluidas (menor salinidad). 

 Como se mencionó con anterioridad, en el eje 2 se observa una dominancia de

plantas hidrófitas en los valores negativos.  García-Mora (1981) documenta para la región del

lago de Chalco la presencia de vegetación de tipo tular (compuesta principalmente por

comunidades de Cyperaceae y Typha). Asimismo, Rzedowski (1981) documenta este tipo de

vegetación como una vegetación cosmopolita (desarrollada en climas calientes a templados)

para superficies pantanosas o de agua dulce permanentemente estancada, de 0.5 a 1.5 m de

profundidad. El registro de plantas hidrófitas del lago de Chalco (~85-10.8 ka) en su mayoría

se encuentra conformado por polen de Cyperaceae, Caryophyllaceae y Typha el cual es
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característico de una vegetación de tipo tular por lo cual el eje 2 podría estar relacionado con

el nivel lacustre, del tal manera que con un aumento en el polen de hidrófitas se infieren

condiciones de menor nivel lacustre, mientras que una disminución en las concentraciones

de éstas está asociado a un incremento en el nivel del lago. Como podemos observar en la

Fig 17, correspondiente al diagrama de ordenación (DCA) de los palinomorfos acuáticos, se

observa que los valores negativos en el eje 2 correlacionan con altas concentraciones de

polen de plantas hidrófitas mientras que los valores positivos del mismo eje coinciden con

una disminución en la concentración de hidrófitas. Además, se observa que los valores

negativos en el eje 1 están asociados a altas concentraciones en las estructuras de

Texcocaca mientras que un una disminución en la concentración de éstas correlaciona con

valores positivos del mismo eje. 

Con respecto al fitoplancton, se observan dos tipos de asociaciones (con base en la

ordenación obtenida de acuerdo con el DCA local (Fig. 17); una asociación en común entre el

registro de las plantas hidrófitas con las algas Coelastrum y Spirogyra y otra caracterizada

por Botryoccoccus, Pediastrum, Scenedesmus y Gloeoetrichia. La asociación de plantas

hidrófitas (tales como Cyperaceae y Typha) en conjunto con algunas algas pioneras, entre

ellas Coelastrum y representantes de Zygnemantaceae (en especial Spirogyra) ha sido

reportada por diversos autores como una asociación indicadora de condiciones de eutrofía

dentro de cuerpos de agua salobres, perturbados y de bajo nivel lacustre (Mac et al., 1978;

Janssen y ljzermans-Lutgerhorst, 1973). En especial, Spirogyra es documentada para climas

secos con niveles lacustres menores (Medeanic y Bagatin, 2010) y Coelastrum para

ambientes con alta concentración de sales resultantes de la descomposición de la materia

orgánica o bien, para ambientes eutróficos (Pentecost, 1984). Por otro lado, Pediastrum y
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Scendesmus también han sido reportados por varios autores (Hutchinson, 1975; Medianic y

Bagatin, 2010) como indicadores de condiciones de mayor eutroficación. Gloeotrichia es una

cianobacteria fijadora de nitrógeno que por su ciclo de vida está relacionado con condiciones

de mayor nivel lacustre (Istvanovics et al., 1993; Van Geel, 2001). No obstante, aunque

Botryococcus, ha sido documentada como un alga pionera relacionada con condiciones de

eutroficación (Van Geel, 1978; Van Geel y Van der Hammen, 1978) es un alga que puede

tolerar climas estacionalmente fríos con salinidad variable (Medeanic y Bagatin, 2010).

En la figura 25 se muestra una comparación de los palinomorfos acuáticos más

abundantes con respecto a los valores de los ejes 1 y 2 del DCA local. Se observa que la

gran variación en la concentración de plantas hidrófitas (Fig. 25) a lo largo del periodo ~85-

10.8 ka (UCG), indica el desarrollo de diferentes etapas durante las cuales el lago de Chalco

presentaba condiciones de reducción de nivel lacustre (valores negativos del eje 2) el cual

estuvo asociado con condiciones de mayor eutroficación; ocasionadas principalmente por

Spirogyra (Fig.25); la cual fue variable durante todo el UCG y su afloramiento (incremento en

su concentración), generalmente estuvo asociado con un aumento en la comunidad hidrófita.

Además, la presencia de Coelastrum, Pediastrum y Scenedesmus en la última parte del

registro (~30 a 10 ka) (Fig. 25) indica algunos eventos de mayor eutroficación en este

intervalo. Por otro lado, la salinidad (indicada por los valores negativos del eje 1 y su relación

con las estructuras de Texcocana) también fue variable. Podemos observar que su

incremento generalmente estuvo asociado con un aumento en las estructuras de Texcocana

y en ocasiones con un aumento en las plantas hidrófitas y Spirogyra; aunque es importante

señalar que cuando se documentan valores en Texcocana por encima de 20x10 3

(estructuras/cm3) las hidrófitas registran concentraciones bajas y las algas no se observan. 
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La reducción en la salinidad o el desarrollo de aguas más diluidas (valores positivos

del eje 1) estuvo asociada principalmente con incremento en el nivel lacustre (valores

positivos del eje 2) (Fig. 25) y estas condiciones estuvieron caracterizadas principalmente por

una reducción en la comunidad hidrófiita y por el afloramiento de Botryococcus. Sin embargo,

ésta fue más abundante entre ~82 y ~52 ka y a partir de ~52 ka reduce considerablemente.

Esta alga ha sido reportada para ambientes lacustres de salinidad variable (Medeanic y

Bagatin, 2010) y en este registro estuvo asociada principalmente con eventos de aumento en

el nivel lacustre. Entre ~95 y ~50 ka (Fig. 25) tanto el nivel lacustre así como las condiciones

de salinidad fueron muy variables, mientras que durante el intervalo ~43 y ~30 ka aunque el

nivel lacustre fue muy fluctuante, el lago era muy salino y Botryococcus estuvo pobremente

representada. Por otro lado, a partir de los ~30 ka el lago de Chalco parece desarrollar aguas

más diluidas pero con una tendencia a reducir su nivel lacustre mientras que Botryococcus

no es reportado. Finalmente, la corta presencia (~24.1-21.2 ka) en el registro de Gloeotrichia,

indicadora de ambientes de agua profunda (Istvanovics et al., 1993) refleja fluctuaciones en

la profundidad del lago y un periodo corto de mayor nivel lacustre.
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Figura 25. Fluctuaciones en el nivel y en la salinidad del lago de Chalco para el intervalo ~85-10.8 ka (UCG). Se ilustra la  comparación de los registros
de plantas hidrófitas, algas y estructuras de Texcocana con los valores de los ejes 1 y 2 (expresados como desviaciones estándar) del DCA
local. Los rectángulos verdes señalan intervalos donde se documenta un incremento en las plantas hidrófitas asociados principalmente con
Spirogyra y en la parte superior del registro (~30-10.8 ka) con Coelastrum, Pedisatrum y Scenedesmus. Esta asociación está relacionada con
ambientes de bajo nivel lacustre (valores negativos del eje 2) y ambientes más salobres (valores negativos del eje 1) que correlacionan con
incremento en Texcocana aunque los valores más elevados de Texcocana (valores de concentración >20x103) indicados por las líneas moradas
señalan condiciones aún más salobres donde no se documentan otros palinomorfos lacustres. Condiciones de aguas más diluidas (con
excepción de la parte superior del registro; a partir de los ~30 ka) y de aumento en el nivel lacustre correlacionan generalmente con incremento
en Botryococcus. Los valores de Texcocana, Botryococcus y Pedistrum están expresados como valores de concentración 103.



5.6 Patrones de estructuración y configuración de la vegetación del lago de Chalco 
durante el UCG 

A partir del análisis de índices se obtuvieron coeficientes de varianza (VRs)

significativamente diferentes de 1 tanto a nivel de comunidad, así como entre los grupos

funcionales (excluyendo las acuáticas), para los árboles, las hierbas y las plantas acuáticas.

Aunque los VRs de las algas no fueron significativos cuando se utilizó todo el conjunto de

datos, si lo fueron cuando las muestras fueron estratificadas (ver resultados del análisis y

Figs. 19 y 20). Estos resultados sugieren que la estructuración y la configuración de las

comunidades vegetales del lago de Chalco, a lo largo del UCG, estuvo influenciada más por

factores ambientales (clima) en lugar de ser el resultado de una estructuración al azar. 

La significancia de los VRs dentro del grupo de los árboles no cambió cuando las

muestras fueron estratificadas en quantiles con respecto a las variables CHAR, SM,

contenido de CIT y contenido de COT lo que indica que la comunidad arbórea respondió a

las cuatro variables ambientales a lo largo del UCG. Sin embargo, un resultado importante es

para el grupo de las hierbas, donde se observa que los VRs cambiaron con la estratificación

(ver Fig. 20) siendo significativos en los cuatro cuantiles superiores tanto de CHAR como del

contenido de CIT, indicando que este grupo fue más sensible a la frecuencia de incendios y a

a la sequía. La plantas acuáticas parecen haber estado influenciadas principalmente por la

SM (VRs significativos en los 5 cuantiles), por la producción de carbón (VRs significativos en

4 cuantiles) y menor medida por el contenido de COT y por el contenido de CIT.  Finalmente,

el grupo de las algas parece haber respondido únicamente a CHAR, a la SM y al contenido

de CIT. 
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Las regresiones (logística y de Poisson) para el polen regional (Figs. 21 y 22) señala

que la abundancia de la mayor parte de los taxa está explicada por las cuatro variables

ambientales (CHAR, SM, contenido de CIT y contenido de COT), no obstante, la presencia

es explicada para pocos taxa del conjunto de datos analizados. Dentro del lago, la

abundancia de la mayor parte de los palinomorfos acuáticos (plantas acuáticas y algas) está

relacionada principalmente con la SM, con el contenido de COT y con el contenido de CIT,

mientras que la presencia es explicada para pocos taxa locales; sólo se obervan resultados

para Cyperaceae, Caryophyllaceae, Typha, Botryoccocus y Texcocana cuya presencia está

relacionada con COT (Fig. 23).

El resultado más relevante de este análisis es el obtenido para el grupo de las plantas

herbáceas donde se observa una fuerte relación con CHAR y con el contenido de CIT

indicando que este grupo fue más sensible a la frecuencia de incendios y a la sequía, que al

parecer fueron punto clave en los procesos de sucesión y regeneración de los bosques. En

las figuras 19 y 20 donde se muestra los resultados de la regresión (logística y de Poisson)

del polen regional, se observa que tanto la presencia como la abundancia de los taxa Alnus,

Poaceae, Crucferae, Asteraceae, Ambrosia y Artemisia es explicada por CHAR. Tomando en

cuenta la ordenación de los taxa generada por el DCA regional, como se mencionó con

anterioridad, Amarathaceae presenta los puntajes más altos (> 2DS) en el eje 2 interpretado

como condiciones de sequía. Así, en la figura 26 se presenta una comparación entre los

registros de CHAR, la concentración de Pinus y las plantas herbáceas con el registro de

porcentajes de Amaranthaceae, Abies, Quercus y Alnus; donde las plantas herbáceas

corresponden a la sumatoria de Poaceae, Crucferae, Asteraceae, Ambrosia y Artemisia que
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además de ser las hierbas más abundantes del registro palinológico regional, son las que

señalan una fuerte relación con la variable CHAR de acuerdo con el análisis de regresión.
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Figura 26. Eventos de sucesión de los bosques en el lago de Chalco durante el UCG (~85-10.8 ka). Comparación de las tasa de acumulación de
partículas de carbón (CHAR) y los diferentes eventos de incendio identificados con los registros de Pinus, Amaranthaceae, hierbas (sumatoria
de Poaceae, Cruciferae, Asteraceae, Ambrosia y Artemisia), Abies, Quercus y Alnus. Las líneas verdes indican valores altos en Amaranthaceae
(interpretado como condiciones de mayor sequía con base en los valores >2SD en el DCA de polen regional) correlacionan con aumentos en
Pinus. Posteriormente, a estos eventos (Amaranthcaeae-pino) se documenta una tendencia a disminuir las concentraciones de Pinus que
correlacionan con un aumento en CHAR, hierbas, Quercus, Alnus y en ocasiones Abies (rectángulos grises). Se plantea que cuando la sequía
era mayor los bosques de pino se combustionaban (incremento en CHAR y mayor número de eventos de incendio asociados a clima indicados
por los triángulos blancos), dando origen a procesos de sucesión durante los cuales las plantas herbáceas, Quercus, Alnus y Abies aumentaban
conllevando a la regeneración de los bosques de pino. Los valores de pino están expresados en concentración en valores de 103.



Al comparar dichas variables podemos observar que cuando se registra una

disminución en las concentraciones de polen de pino hay un incremento en las tasas de

acumulación de carbón (CHAR), en la concentración de polen de herbáceas así como un

incremento en los porcentajes de polen de Quercus y Alnus y en ocasiones en el polen de

Abies. Por otro lado, incremento en los valores de Amaranthaceae tienden a correlacionar

con un aumento en Pinus (Fig. 26). Lo anterior es una clara evidencia del desarrollo de

diferentes eventos de sucesión. Ha sido ampliamente documentado en la literatura que el

fuego induce la sucesión (pasto-Aliso-pino) (Sánchez y Huguet, 1959), favoreciendo el

restablecimiento de los bosques de coníferas. La reducción en las concentraciones de polen

de Pinus coincide con el incremento en los porcentajes de Quercus y Alnus así como con el

aumento en las concentraciones de polen de plantas herbáceas (Fig. 26). 

Para México, se ha documentado que en bosques dominados principalmente por la

especie Pinus hartwegii localizados en volcanes del centro de México (Rezedowski, 1981;

Miranda y Hernández-Xolocotzi, 1985) incendios muy frecuentes pueden favorecer el

desarrollo de pastos (gramíneas) hasta conllevar a la destrucción parcial de este tipo de pino.

Los pastos (gramíneas) propagan el fuego y el fuego facilita el brote o florecimiento de las

gramíneas rizomatosas (Rzedowski, 1981). Posteriormente, Pinus hartwegii puede encontrar

condiciones favorables para su restablecimiento sobre áreas previamente incendiadas tal

como lo documentan González et al. (1991) en Tlaxcala, donde se observa una

supervivencia mayor de las plántulas de esta especie en áreas incendiadas previamente que

en áreas no incendiadas.
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De esta manera podemos concluir que los diferentes episodios de incendio

desarrollados durante el UCG en la parte sur de la CM, posiblemente fueron un factor

regulador en la estructuración y en la configuración de las comunidades vegetales

desarrolladas en la cuenca del lago de Chalco. De tal manera, que a medida que las

condiciones de sequía aumentaban (altos porcentajes en Amaranthaceae) se detonaban

eventos de incendio combustionando el bosque de pino (indicado por la tendencia a

presentarse bajas concentraciones en el polen de pino y altos valores en CHAR seguidos de

un incremento en los valores de Amaranthaceae) (Fig. 26). Posteriormente, las hierbas

colonizaban seguidas de Alnus, Quercus y en ocasiones de Abies. Finalmente, el bosque de

pino se restablecía hasta que con la llegada nuevamente de condiciones de sequía

(seguramente desarrolladas durante la estación de menor humedad) el fuego modulaba

nuevamente comenzando otro proceso de sucesión. Al parecer, estos eventos de sucesión

fueron varios a lo largo de UCG en el lago de Chalco, por lo cual posiblemente el fuego

constituyó el principal modelador en la estructuración y en la configuración de las

comunidades vegetales desarrollada alrededor del lago de Chalco.
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5.7 La vegetación en la cuenca del lago de Chalco desde MIS 5a al MIS 2 (~85-10.8 ka)

Con base en la estratigrafía isotópica marina propuesta por Martinson et al. (1987) en la que

se reconocen 5 estadios isotópicos (en inglés marine isotopic stage; MIS) para el UCG: MIS

5d-a (~115-74 ka), MIS 4 (~74-59 ka), MIS 3 (~59-28 ka) y MIS 2 (~28-10 ka). Se observa

que el registro de vegetación regional del lago de Chalco estuvo caracterizado por diferentes

fases de desarrollo de bosques de pino y bosques compuestos principalmente por encino,

mientras que el lago estuvo caracterizado principalmente por una comunidad de plantas

hidrófitas, algunos tipos de algas y estructuras de Texcocana (Fig. 27).  

En la figura 27 podemos observar que el MIS 5a (en el registro de Chalco

caracterizado por el intervalo temporal ~85 a  ~74 ka) estuvo representado por una tendencia

hacia condiciones de mayor humedad (a nivel regional y local), principalmente entre ~82 y

~77 ka  (Fig. 27), indicado por la dominancia de bosques de encino y vegetación mesófila así

como por Botryoccoccus. A pesar de que se registran variaciones, tanto en los porcentajes

de polen de encino como en la concentración de hidrófitas, éstas no son tan marcadas como

en los estadios isotópicos 4, 3 y 2. Sin embargo, para la parte final del MIS 5a (a partir de los

~76 ka) (Fig. 27) existe una tendencia hacia condiciones de menor humedad (sequía)

indicada por un incremento en bosques de Pinus, así como por un aumento en la

concentración de plantas hidrófitas; indicativas de la reducción del nivel lacustre. Asimismo,

se observa un aumento en Amaranthaceae y Picea. La variación en la concentración de

Texcocana indica que la concentración o salinidad del lago fue fluctuante y se documenta

una concentración mayor alrededor de los ~85, ~84, ~81 y ~74 ka; edades durante las cuales

(con excepción de la primera) se documentan altas concentraciones de hidrófitas y
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Amaranthaceae. 

El principio del MIS 4 está caracterizado por condiciones de sequía las cuales

perduran hasta los ~72 ka y a partir de esta edad se observa una alternancia entre

condiciones húmedas/secas tanto a nivel regional como local. Estas fluctuaciones están

indicadas por las variaciones en los registros de Alnus, Amaranthaceae, plantas hidrófitas,

Botryoccocus así como en Texcocana (Fig. 27). Dentro  del lago se observa que la parte final

del MIS 4 (entre ~62 y ~59 ka) estuvo caracterizada por aguas muy concentradas con base

en las altas concentraciones de Texcocana.

El estadio isotópico para el que se observa mayor variación corresponde al MIS 3

(~59-28 ka) (Fig. 27), donde se registran diferentes períodos de humedad (alto nivel lacustre)

y sequía (bajo nivel lacustre) de amplitud variable a lo largo de todo este estadio. Dentro del

lago se documentan entre ~59 y ~52 ka niveles lacustres relativamente altos con aguas más

diluidas (incremento en Botryoccocus), mientras que a partir de ~52 ka, las estructuras de

Texcocana varían fuertemente reflejando una gran variabilidad en la salinidad del lago. 

 Durante el MIS 2, la vegetación regional estuvo dominada principalmente por bosques

de Alnus (Fig. 27). Se documenta una variación en el polen de Amaranthacaeae y sobre todo

se registran altas concentraciones en el polen de Buddleia, cuyo registro es mínimo en los

estadios 5a, 4 y 2. Por otro lado, dentro del lago se registran altas concentraciones de

hidrófitas (más altas en comparación con los estadios 5a, 4, y 3) y una fuerte reducción en

Botryoccoccus y Texcocana (Fig 27). La presencia de Gloeotrichia (~24.1-21.2 ka) indica

fluctuaciones y aumento en el nivel lacustre de Chalco. Esta cianobacteria ha sido reportada
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en ambientes eutróficos sugiriendo un aumento en los nutrientes asociado a los cambios en

precipitación en la cuenca, los cuales incrementaron las tasas de aporte detrítico al lago

(Lozano-García et al.,  2013).

La presencia de Buddleia durante el MIS 2 es de gran importancia puesto que

constituye una planta arbustiva característica de lugares perturbados (Rzedowski y

Rzedowski, 2001) y ha sido ampliamente documentada como un elemento sucesional

secundario clave en la regeneración de la vegetación, posterior a eventos eruptivos, tales

como los volcanes Xitle y Paricutín, en México (Cano-Santana y Meave, 1996). Se ha

mencionado con anterioridad, que la región de la cuenca de México presentó una alta

actividad volcánica durante el Cuaternario tardío (Bloomfield, 1974, 1975; Martín del Pozzo,

1982; Lugo-Hubp, 1984, 1994; Siebe, 2004a y b; Arana-Salinas et al., 2010; Arce et al., 2005,

2013a; Rueda et al., 2013) y entre 21.7 y 10.5 ka, se documentan erupciones por parte de los

volcanes Nevado de Toluca (sur-oeste del lago de Chalco) y Popocatéptl (sureste del lago de

Chalco) (Arce et al., 2003; Siebe y Macías, 2004; Arce et al., 2005; Schaaf et al., 2005; Capra

et al., 2006) lo cual correlaciona temporalmente con los altos porcentajes de Buddleia

durante el MIS 2 así como por la clara dominancia de polen de Alnus (Fig. 27). Posiblemente,

durante el MIS 2, la vegetación del lago de Chalco tuvo una respuesta mayor ante un

forzamiento volcánico más que a un forzamiento climático o bien, ser la combinación de

ambos.

Cabe destacar la importancia de Picea en el registro del lago de Chalco cuya

presencia a lo largo del registro señala el desarrollo de condiciones más frías que en el

presente. Estas condiciones de enfriamiento fueron variables entre ~85 y ~10.8 ka (Fig. 27).
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Se documentan las concentraciones más elevadas entre ~78 y ~74 ka (MIS 5a); entre ~60 y

~50 ka (MIS 4); entre ~28 y ~26 ka (MIS 3) y, entre ~22 y ~10.8 ka (MIS 2); mientras que

durante los intervalos ~85-78 ka (MIS 5a); ~74-60 ka (MIS 4) y ~50-28 ka (MIS 3) este taxón

fue más variable (Fig.27).

Es importante mencionar que tanto el registro de vegetación regional como local

durante el UCG, se observa una diferencia entre los intervalos ~85-28 ka (estadios 5a-3) y

~28-10.8 ka (MIS 2) (Fig. 27). Entre los estadios 5a y 3 a pesar de que hubo una gran

variabilidad en cuanto a la alternancia de condiciones húmedas/secas (en el lago indicado

por una alternancia de mayor o menor nivel lacustre y una alternancia entre condiciones de

mayor o menor concentración de sales en el medio); en comparación con el MIS 2, podemos

observar cierta estabilidad en el ambiente, mientras que el MIS 2 parece haber sido un

estadio más inestable o bien, de cambios más drásticos en términos de sequía y actividad

volcánica. Esta inestabilidad está indicada por una clara dominancia de Alnus,

Amaranthaceae y Buddleia (Fig. 27), mientras que dentro del lago, la reducción en la

concentración de Botryococcus y Texcocana está ligada con el establecimiento de las algas

tales como Spirogyra y Coelastrum, las cuales han sido documentadas para climas secos

con bajos niveles lacustres; dentro de ambientes con una alta eutroficación (Pentecost, 1984;

Medeanic y Bagatin, 2010).
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Figura 27. Principales cambios en la vegetación (regional y local) del lago de Chalco desde el MIS 5a hasta el MIS 2. Se presenta una comparación de
los valores (expresados como desviaciones estándar)  de los ejes de os DCAs (regional y local) con respecto a los taxa más sobresalientes del
registro regional y local desde el MIS 5a hasta el MIS 2. Los valores de Pinus y Botryococcus están como valores de concentración 103.



5.8 Conclusiones

1. Este trabajo constituye el primer estudio en México acerca del registro de vegetación, tanto

regional como local que abarca la escala temporal correspondiente al UCG.

2. La cuenca del lago de Chalco durante el UCG, estuvo caracterizada por una cobertura

vegetal fluctuante entre bosques de coníferas dominados por Pinus y bosques más diversos

caracterizados por Quercus y vegetación mesófila. Dentro del lago, la comunidad de plantas

hidrófitas (principalmente Cyperaceae y Typha) fue importante y estuvo asociada

principalmente a reducciones en el nivel lacustre. Además, se documenta la presencia de

diferentes tipos de algas (tales como Spirogyra, Coelastrum, Pediatrum y Scenedesmus)

relacionados con condiciones de eutroficación, mientras que Botryococcus al parecer, estuvo

relacionada con aumentos en el nivel lacustre.

3. Con base en los resultados del análisis de índices o coeficientes de varianza (VRs) se

sugiere que la estructuración y la configuración de las comunidades vegetales del lago de

Chalco, a lo largo del UCG, estuvo influenciada por factores ambientales. Los resultados

indican que los bosques de Pinus responden a ambientes frios y secos, mientras que las

fases de bosque de Quercus con otros componentes, tales como Alnus, y la vegetación

mesofítica, al parecer responden a ambientes más cálidos y menos secos. 

4. El registro de ciertos taxa ofrece indicios de las condiciones climáticas pasadas, por

ejemplo la presencia de polen de Picea indica la existencia de climas más fríos que en el

presente, mientras que Buddleia, Alnus y Abies son parte de los procesos de sucesión
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después de la actividad volcánica en el sitio.

5. Los episodios de incendio identificados posiblemente fueron un factor regulador en la

estructuración y en la configuración de las comunidades vegetales desarrolladas en la

cuenca del lago de Chalco durante el último ciclo glacial (UCG), y constituyeron un elemento

clave en los procesos de sucesión y regeneración de los bosques. 

6. Los conjuntos de palinomorfos locales permiten la reconstrucción de los cambios en los

niveles lacustres y en la salinidad del lago. El registro de estructuras de resistencia referidos

como Texcocana indican que el lago tuvo diferentes etapas en las que se desarrollaron

aguas más salobres.
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Capítulo VI

HISTORIA CLIMÁTICA EN EL LAGO DE CHALCO (CUENCA DE MÉXICO) DURANTE EL
ÚLTIMO CICLO GLACIAL 

6.1 Introducción

El último ciclo glacial (UCG) (~115 a 10 ka) se caracterizó por una disminución gradual de las

temperaturas, aunque con fluctuaciones, culminando con el denominado último máximo

glacial (UMG); entre ~23 y ~19 ka (Mix et al., 2001; Rahmstorf, 2002). El UCG se caracterizó

por una alta variabilidad climática, reflejada principalmente por medio de oscilaciones en la

temperatura y en la circulación oceánica, desarrolladas a escala milenaria, conocidas como

ciclos Dansgaard-Oeschger (ciclos D-O) y eventos Heinrich (EH) (Bond et al., 1992; Bond et

al., 1997; Grootes y Stuiver, 1997).

Tanto los registros oceánicos como los registros polares revelan periodos de cambio

climático abrupto (decadal) iniciando con cambios milenarios en el clima que se superponen

en las tendencias a largo plazo o de mayor duración (Bond et al., 1992; Bond et al., 1997;

Grootes y Stuiver, 1997; Sanchez-Goñi y Harrison, 2010; EPICA Community Members,

2006). Aunque estos cambios fueron observados y documentados por primera vez en

latitudes altas, estas variaciones parecen también haberse manifestado, tal vez incluso

haberse iniciado, en los trópicos (Droxler et al., 1998; Peterson et al., 2000; Esat y

Yokoyama, 2006; González y Dupont, 2009)..  

De manera general, durante los ciclos Dansgaard-Oeschger (ciclos D-O), la
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temperatura media global en el hemisferio norte ascendía entre ~8-16 ºC, seguido de un

enfriamiento gradual, a escala milenaria (Dansgaard et al., 1993; Grootes y Stuiver, 1997;

Rahmstorf, 2002; EPICA Community Members, 2006). Por otro lado, durante los eventos

Heinrich (EH) (documentados a partir de los ~60 ka), el desarrollo de capas ricas en detritos

transportados por hielo interrumpieron la acumulación de sedimento oceánico,

probablemente debido a las grandes descargas de hielo que fluían y se derretían en el

Atlántico Norte (Bond et al., 1992; Bond et al., 1997). Los EH ocurrieron al final de alguno de

los ciclos D-O, causando un alargamiento del enfriamiento asociado (EPICA Community

Members, 2006). La causa de éstos aún es incierta, pero su tiempo de inicio sugiere que

llegaron a ser importantes una vez que la masa de hielo que se formó en el norte de

Norteamérica (Lauréntida) alcanzaba un tamaño crítico.

 Tanto el registro biológico (vegetación regional y palinomorfos lacustres) como el

registro geoquímico (contenido de CIT, contenido de COT y relación C/N) así como el de

CHAR, de los sedimentos del lago de Chalco, previamente presentado; documentan una

amplia variabilidad en cuanto a lo cambios desarrollados en la vegetación, en los episodios

de incendio y en el depósito de carbono (orgánico e inorgánico) entre ~85 y 10.8 ka, los

cuales pudieron haber estado relacionados con las oscilaciones tanto en la temperatura

como en la humedad desarrolladas durante el UCG. 

En el presente capítulo, se hace una comparación de los cuatro proxys paleo-climátios

(vegetación regional y local, CHAR, contenido de COT,contenido de CIT y relación C/N) de

los sedimentos del  lago de Chalco, con el registro de temperatura NGRIP (North Greenland
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Ice Core Project Members, 2004; Andersen et al., 2004; Wolff et al., 2010) para los últimos

~85 ka, con el objeto de documentar la posible correspondencia entre las tendencias

climáticas globales reveladas por la estratigrafía isotópica de oxígeno (MIS; documentada

tanto en los núcleos de hielo de Groenlandia como en lo sedimentos oceánicos), con los

cambios documentados para la vegetación del lago de Chalco desarrollados entre ~85 y 10.8

ka. Asimismo, se explora la posible presencia de las oscilaciones climáticas (ciclos D/O y

eventos H), características de este periodo glacial y si éstas estuvieron asociadas con los

cambios en la vegetación y con los cambios paleo-ambientales reconstruidos a partir de la

variación en el contenido de COT, contenido de CIT, CHAR y relación C/N documentados

para el lago de Chalco. 

Finalmente, se discuten como posibles forzamientos climáticos los cambios en la

insolación primavera/verano y la migración estacional de la ZCIT como principales

reguladores a largo plazo en la dinámica de la vegetación durante el UCG en el lago de

Chalco; lo cual parece haber sido consistente con los registros de cambio climático en

localidades más al sur tales como Costa Rica y Venezuela. 
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6.2 Respuesta de la vegetación del lago de Chalco ante las variaciones en la
temperatura y en la humedad desarrolladas durante el UCG

6.2.1 Variaciones en la temperatura y la respuesta de la vegetación

Se tiene documentado por medio del registro de los núcleos de hielo de Groenlandia Cam

Century y DYE-3 (Hansen y Langway, 1966; Johnsen et al., 1972; Dansgaard et al., 1982);

GRIP y GISP2 (Johnsen et al., 1992) (Dansgaard et al., 1993) (Grootes et al., 1993) y más

recientemente, el NGRIP (Svensson et al., 2008), que la temperatura media durante el UCG

fue muy fluctuante, y que el enfriamiento no fue homogéneo sino que se desarrolló de

manera diferencial a lo largo de los estadios isotópicos MIS 5 a MIS2. Con el objeto de definir

la respuesta de la vegetación ante los cambios en la temperatura documentados para el

UCG, se llevó a cabo una correlación visual de los valores del eje 1 del DCA de la vegetación

regional, indicativo del tipo de cobertura vegetal desarrollada durante el UCG en el lago de

Chalco, con el registro de temperatura NGRIP (expresada como la relación δ18O (Svensson

et al., 2008) (Fig. 28).

 De manera general, se observó que valores positivos en el eje 1, indicativos de

bosques mixtos dominados principalmente por Quercus correlacionan con una tendencia

hacia valores más positivos (mayor temperatura) en la relación de δ18O señalada por NGRIP.

Mientras que valores negativos en el eje 1 interpretado como el establecimiento de bosques

de coníferas; dominados por Pinus, correlacionan con una tendencia hacia valores más

negativos (menor temperatura) en la relación de δ18O señalada por NGRIP (Fig. 28). Cabe

destacar que esta señal se encuentra en el registro de Chalco mejor documentada entre ~85

y 28 ka (MIS 5a-MIS 3) (Fig. 28). A pesar de que la sección correspondiente al MIS 2,

presenta una menor resolución temporal; principalmente debido a la correlación entre los
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núcleos sedimentarios CHA08-II,CHA08-III y CHA11-VII, la señal indicada por la vegetación

en este estadio isotópico parece ser similar a la documentada del MIS 5a al MIS 3 de tal

manera, que valores más cercanos al cero en el eje 1 (incremento en el bosque de Pinus)

tienden a correlacionar con valores más negativos (menor temperatura) en la relación de δ18O

de NGRIP (Fig. 28). 

Figura 28.Respuesta a los cambios en la temperatura de la vegetación regional del lago de Chalco durante el
UCG (~85-10.8 ka). Se señala la comparación entre el eje 1 del DCA regional (tipo de cobertura
vegetal) expresados en desviaciones estándar con el regstro de temperatura NGRIP (Svensson
et al., 2008; Wolff et al., 2009). Las líneas azules indican aumento en los bosques dominados por
Pinus los cuales correlacionan con condiciones de menor temperatura (valores más negativos en
la relación de δ18O de NGRIP), mientras que el incremento en los bosques dominados por Quercus 
(líneas rojas) correlacionan con condiciones de mayor temperatura (valores menos negativos en la
relación de δ18O  de NGRIP). Se señalan los estadios isotópicos MIS 5a-MIS 2.
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6.2.2 Variaciones en la humedad y la respuesta de la vegetación

De manera similar a la temperatura, la vegetación del lago de Chalco parece haber

respondido ante fluctuaciones en la humedad. Con base en el registro de palinomorfos

acuáticos se documentan diferentes periodos de variación en el nivel lacustre, mismos que

podrían estar asociados con el régimen de humedad alrededor de la cuenca. El lago de

Chalco durante el UCG parece haber sido un cuerpo de agua muy fluctuante, no sólo en

cuanto a su nivel de agua sino al parecer también en sus niveles de concentración de sales.

Aunque los cambios en el nivel lacustre parecen haber sido más cortos, es posible

diferenciar, a través de los distintos estadios isotópicos, diferentes tendencias durante las

cuales al parecer había un incremento en el nivel lacustre (mayor humedad), o bien, una

disminución en los niveles relacionados con incrementos en la evaporación (sequías), así

como fluctuaciones en la salinidad (Figs. 29, 30 y 31). A continuación se describen dichas

tendencias.

6.2.3 Tendencias hacia condiciones de mayor humedad

Con respecto a la humedad, el lago de Chalco registra diferentes periodos caracterizados por

una tendencia a presentar incremento en su nivel lacustre (Fig. 29). En la figura 29, se

comparan los valores del eje 2 del DCA local (que ha sido interpretado anteriormente como

indicativo de las fluctuaciones en el nivel lacustre) con respecto al COT y a la relación C/N.

De manera general, se documenta, aunque con fluctuaciones, cinco grandes periodos

caracterizados por una tendencia a presentar altos niveles lacustres: durante el MIS 5a

(~82.5-80 ka y ~77-75 ka), para el MIS 4 (~72.5-62.5 ka), durante la primera parte del MIS 3

(~57-51 ka) y en la transición MIS 3 a MIS 2 (~30-26 ka) (Fig. 29). Aunque estos periodos
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están caracterizados por una alta variación en el contenido de COT, los valores de C/N

indican la dominancia de materia orgánica de origen terrestre (>10). Además, se registran

altas concentraciones de Botryococcus. No obstante, hay valores de C/N menores a 10, que

reflejan la dominancia de materia orgánica de origen algal, durante el MIS 4 y la transición

MIS 3 a MIS 2. Sin embargo, es importante señalar que estos valores correlacionan con

pequeñas bajas en el nivel lacustre indicados por valores negativos en el eje 2 del DCA local

así como con bajas concentraciones en Botryococcus. Mientras la transición del MIS 5a al

MIS 4 está marcado por una reducción en el nivel lacustre, las transiciones del MIS 4 al MIS

3 y del MIS 3 al MIS 2 están marcadas por un aumento en éste (Fig. 29). 

Durante le segunda parte del MIS 3 (~51-28 ka) se documenta una gran variabilidad

en cuanto a la fluctuación del nivel lacustre, así como en el contenido de COT y como en los

valores de la relación C/N mientras que Botryococcus se documenta en concentraciones

extremadamente bajas (Fig. 29). La transición del MIS 3 al MIS 2 está señalada por un

aumento en el nivel lacustre, como ya se mencionó. Además, se observan dos periodos

cortos con tendencia a incrementar el nivel lacustre: alrededor de los ~24.5 ka y alrededor de

los ~22 ka (Fig. 29). 
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Figura 29.Tendencias hacia condiciones de mayor humedad en el registro sedimentario del lago de Chalco
durante el UCG (~85-10.8 ka). Se ilustran las variaciones en el nivel lacustre (eje 2 del DCA local
expresado en valores de desviación estándar) comparado con el contenido de carbono orgánico total
(COT), la relación C/N y la concentración de Botryococcus. Los recuadros grises señalan los cinco
periodos caracterizados por presentar una tendencia a desarrollar altos niveles lacustres: MIS 5a
(~82.5-80 ka y ~77-75 ka), durante el MIS 4 (~72.5-62.5 ka), durante la primera parte del MIS 3 (~57-
51 ka) y durante la transición MIS 3 a MIS 2 (~30-26 ka). 
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6.2.4 Tendencias hacia condiciones secas (o de mayor evaporación)

La reducción en el nivel lacustre (indicado por los valores negativos en el eje 2 del DCA local)

estuvieron relacionadas con una mayor evaporación (indicado por los valores del contenido

de  CIT), un incremento en las plantas hidrófitas, en la eutroficación del medio así como una

tendencia hacia condiciones de mayor salinidad. En la figura 30 se comparan los ejes 1

(salinidad) y 2 (niveles lacustres) del DCA local, con la concentración de polen de plantas

hidrófitas (indicativas de la expansión de la zona litoral y bajo nivel lacustre), con la

asociación de algas compuesta por Coelastrum, Spyrogira y Debarya indicadoras de

condiciones de eutroficación (Pentecost, 1984; Medeanic y Bagatin, 2010) así como con el

contenido de CIT indicador de mayor precipitación de carbonatos y evaporación. .

Como se puede observar en la figura 30 tanto el nivel del lago como la salinidad de

éste fueron muy fluctuantes y variables a lo largo del UCG. A una escala temporal mucho

menor es difícil señalar los cambios. Sin embargo, sí es posible diferenciar algunos periodos

donde se observa una clara tendencia hacia condiciones de menor nivel lacustre

caracterizadas por: tendencias a aguas más salobres, incremento de algas indicadoras de

eutroficación, aumento en plantas hidrófitas y mayor depósito de carbonatos. Ejemplos de

estas tendencias se registran durante los siguientes intervalos: ~85-77.5 ka (MIS 5a), ~75-73

ka (transición MIS 5a a MIS 4), ~60-63 ka (final del MIS 4), ~58-56 ka, ~51-46 ka, ~42-36 ka

y ~34-30 ka (MIS 3) (Fig. 30). Con excepción del intervalo ~75-73 ka (transición MIS 5a a Mis

4), los valores en el contenido de CIT en los demás tienden a estar dominados por valores

por encima del promedio. Para el MIS 2 (~28-10.8 ka) se observa una tendencia general a la

reducción gradual en el nivel lacustre (más evidente a partir de los ~21 ka, pero con aguas

más diluidas (indicado por valores positivos en el eje 1 del DCA local) mismo que está
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relacionado con menor depósito de carbonatos (con excepción del corto periodo ~14-10.8

ka). Estas condiciones de menor nivel lacustre están relacionados con altas concentraciones

de hidrófitas y algas indicativas de condiciones eutróficas; incluso ambas presentan los

valores más altos del todo el registro durante este estadio isotópico (Fig. 30). Cabe destacar,

que entre ~22 y ~15 ka (Fig. 30) se registran los valores más bajos de salinidad en todo el

registro. Esto podría ser un punto importante en la discusión de las condiciones paleo-

ambientales y paleo-climáticas para el último máximo glacial (UMG) en el centro de México.

Sin embargo, la resolución temporal que se tiene para esta secuencia sedimentaria no nos

permite documentar dicho periodo.
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Figura 30.Tendencias hacia condiciones de sequía en el registro sedimentario del lago de Chalco durante
el UCG (~85-10.8 ka). Se ilustra la comparación de los eje 1 (indicativo de la concentración o salinidad
del medio) y 2 (indicativo de las fluctuaciones en el nivel lacustre) del DCA local; ambos exprsados
en desviaciones estándar. Además, se ilustran los registros de concentración de plantas hidrófitas,
de la concentración de asociación de algas (Coelastrum, Spyrogira y Debarya) indicativas de
eutroficación y el contenido de carbono inorgánico total (CIT). Los cuadros anaranjados señalan
los periodos:~85-77.5 ka (MIS 5a), ~75-73 ka (transición MIS 5a a Mis 4), ~60-63 ka (final del MIS 4),
~58-56 ka, ~51-46 ka, ~42-36 ka y ~34-30 ka (MIS 3). Periodos donde se documenta una
tendencia hacia condiciones de menor nivel lacustre pero con tendencia a ser aguas más salobres
ligadas al florecimiento de algas indicadoras de eutroficación y al incremento en plantas hidrófitas y
mayor depósito de carbonatos.

155



6.2.5 Tendencias hacia condiciones de mayor salinidad

Las condiciones de salinidad en el lago de Chalco con episodios de mayor salinidad se

establecen a partir de los valores del eje 1 del DCA local, la abundancia de estructuras de

Texcocana y por el incremento de depósito de carbonatos (indicado por los valores del

contenido de CIT). La Texcocana es un quiste que se encontró previamente en secuencias

lacustres del lago de Chalco junto con el polen de Ruppia marítima y esta asociación ha sido

interpretada como indicadora de aguas muy concentradas (Lozano-García y Ortega-

Guerrero, 1998). El registro de salinidad interpretado a partir de los valores del eje 1 del DCA

local durante el UCG, indica que el lago pasó de ser un cuerpo salobre con fluctuaciones de

~85 a ~28 ka (MIS 5a-MIS 3) a un cuerpo de agua menos concentrado de ~28 a ~10.8 ka

(MIS 2) (Fig. 31). 

Las condiciones de salinidad estuvieron marcadas por la abundancia de estructuras de

Texcocana y por el incremento de depósito de carbonatos (indicado por los valores del

contenido de CIT). Se documentan once intervalos con tendencia hacia condiciones de

mayor salinidad entre ~85-28 ka (MIS 5a-MIS 3) de los cuales los más prolongados se

observan durante el MIS 3 (Fig. 31). Para el MIS 5a dos periodos de ~85 a ~80.5 ka y de ~77

a ~76 ka, y uno durante la transición MIS 5a-MIS 3 (~74.5-73.5 ka). Durante el MIS 4 se

observan tres periodos (~69-67, ~65-64 y ~62.5-60 ka) y en el MIS 3 se documentan cinco

periodos (~57.5-56, ~51-43.5, ~42-36, ~35.2-33 y ~32.5-30 ka). Todos estos periodos

correlacionan con altos valores en Texcocana y en su mayoría con valores por encima del

promedio en el contenido de CIT, en particular los intervalos documentados para el MIS 3

(Fig. 31). 

156



Figura 31. Periodos de condiciones de mayor salinidad en el registro sedimentario del lago de Chalco durante
el UCG (~85-10.8 ka). Comparación del eje 1 del DCA local (indicativo del nivel de salinidad)
expresado en desviaciones estándar con el contenido de CIT, cojn la concentración de estructuras de
Texcocana así como con las variaciones en la insolación de primavera (20 ºN) para los últimos 85 ka.
Los cuadros verdes indican los once intervalos con una tendencia a desarrollar condiciones de mayor
salinidad: MIS 5a (~85-80.5 y ~77-76 ka); transición MIS 5a-MIS 3 (~74.5-73.5 ka). MIS 4 (~69-67, ~65-
64 y ~62.5-60 ka) MIS 3 (~57.5-56, ~51-43.5, ~42-36, ~35.2-33 y ~32.5-30 ka). Todos caracterizados
altos valores en la concentración de Texcocana, y alta concentración en el depósito de carbonatos. Las
máximas en la insolación de primavera parecen correlacionar con condiciones de mayor salinidad y
esto es más evidente en las máximas ~70-55 y ~50-30 ka.
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Al comparar el eje 1 del DCA local con los valores de insolación de primavera (20 ºN)

para los últimos 85 ka (Fig. 31) se observa, con excepción de los intervalos 77-76 ka (MIS

5a) y 74.5-73.5 ka (transición MIS 5a-MIS 3), que los intervalos donde se documenta una

tendencia hacia condiciones de mayor salinidad correlacionan con los máximos en la

insolación de primavera. Como se expuso con anterioridad en este trabajo, debido a que la

cuenca del lago de Chalco, se encuentra rodeada en su totalidad por depósitos volcánicos de

composición variable, el contenido de carbono inorgánico total en los sedimentos refleja la

cantidad de carbonatos de calcio. 

En ambientes lacustres, la desgasificación de CO2 está relacionada con aumento de la

salinidad y de la temperatura ocasionando la precipitación de minerales carbonatados, la cual

está relacionada con la disponibilidad de CO2; de manera que cuando existe una adición de

CO2 como resultado hay una disolución de CaCO3, mientras que la remoción de éste tiene el

efecto opuesto, ocasionando la precipitación de CaCO3 (Cohen, 2003). Los dos mecanismos

principales involucrados en la remoción de CO2 y la subsecuente precipitación de CaCO3 son

la fotosíntesis y la desgasificación de CO2. No obstante, en algunos lagos, el incremento en

la temperatura y en la salinidad, también pueden ocasionar la pérdida de CO2 a través de

una baja en la solubilidad y por consiguiente permitiendo la precipitación de calcita (Cohen,

2003). 

El calentamiento de las aguas superficiales durante los periodos de máxima

temperatura (reflejado por los valores de insolación de primavera) en el lago de Chalco es

coincidente con el aumento en la concentración de Texcocana (aumento en la salinidad del
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lago) lo cual permitió la sobresaturación de CaCO3, incrementando la productividad del lago

(reflejado por el aumento de algas indicadoras de condiciones eutróficas), permitiendo así el

consumo biológico de CO2, dando como resultado la precipitación de CaCO3 y el desarrollo

de condiciones más salinas.

Como se expuso en el capitulo concerniente a los episodios de incendio, los máximos

en la insolación de primavera son coincidentes con altos valores en el contenido de CIT y al

parecer el depósito de carbonatos en el lago de Chalco, estuvo regulado principalmente por

los cambios en la temperatura durante el UCG; misma que reguló la intensidad de

evaporación y por consiguiente de la salinidad del agua. El registro del CIT del lago de

Chalco señala que los valores de contenido CIT durante el MIS 5a y el MIS 3 tienden a estar

dominados por valores por encima del promedio con respecto a los valores durante el MIS 4

(con excepción del intervalo ~62.5-60 ka) y el MIS 2 (con excepción del intervalo ~14-10.8

ka) (Fig. 31). Teóricamente, con base en la estratigrafía isotópica de oxígeno (Martinson et

al., 1987) el MIS 5a y el MIS 3 son estadios relativamente más cálidos con respecto al MIS 4

y al MIS 2, los cuales están caracterizados por condiciones más frías. Siendo MIS4 y el MIS

2 estadios más fríos las temperaturas en Chalco posiblemente no fueron lo suficientemente

elevadas para impulsar una mayor evaporación (y un mayor depósito de carbonatos) y es así

que durante estos estadios la evaporación fue menor. 

La reducción considerable de las estructuras de Texcocana durante el MIS 2 así como

la dominancia de valores por debajo del promedio en el CIT (Fig. 31) indican que el MIS 2 fue

un estadio diferente al resto del registro (~85-28 ka). Las temperaturas debieron ser mucho

más frías que durante el MIS 4 para contrarrestar el proceso de evaporación, la precipitación
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de carbonatos y por consiguiente del desarrollo de condiciones de salinidad importantes para

la Texcocana. Sin embargo, el MIS 2 presenta una tendencia hacia condiciones de

disminución en los niveles lacustres, en particular a partir los ~21 ka (Fig. 30) pero con aguas

más diluidas. Además, el registro muestra altas concentraciones de hidrófitas y condiciones

de mayor eutroficación (Fig. 30). No obstante, la relación C/N parece indicar que la humedad

tuvo fluctuaciones durante el MIS 2; durante el cual se registra materia orgánica terrestre

entre ~19 y ~13 ka (Fig. 29), periodo cuya temporalidad podría corresponder al Bolling-

Allerod (14.7-12,7 ka) que fue un periodo caracterizado por condiciones de humedad. El

registro del contenido de COT (Fig. 29) señala los valores más altos durante el MIS 2, esto

posiblemente esté relacionado con el incremento del aporte de materia orgánica terrestre,

con el florecimiento de la asociación de algas indicativa de eutroficación o bien, ser el

resultado de ambos. Sin embargo, el MIS 2 es la parte de registro con menor resolución

temporal. Asimismo, la relación C/N es temporalmente muy abierta por lo que se requiere de

análisis futuro para tener una mejor interpretación para las condiciones desarrolladas durante

el MIS 2. 
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6.3 Variabilidad climática durante el UCG: eventos Heinrich, ciclos D-O 

En las regiones de Groenlandia y del Atlántico Norte, durante el Cuaternario tardío y

particularmente para el UCG, ocurrieron oscilaciones climáticas, a escala milenaria, las

cuales implicaron cambios en la temperatura del aire, en el agua superficial del océano, en

los márgenes de los casquetes glaciales, y en la formación de agua profunda de Atlántico

Norte (NADW por sus siglas en inglés). El comienzo de estas oscilaciones era abrupto, con la

mayor parte de los cambios desarrollados en un periodo corto de 10-200 años (Steffensen et

al., 2008), y se ha estimado que durante estas oscilaciones climáticas ocurrieron incrementos

en la temperatura media entre 8 y 15-16 ºC en Groenlandia (Huber et al., 2006; Wolff et al.,

2009). 

Se conocen dos tipos de oscilaciones climáticas para el último ciclo glacial. La primera

corresponde a los ciclos Dansgaard-Oeschger (ciclos D-O) (Dansgaard et al., 1984),

asociados con un calentamiento inicial abrupto y un subsecuente enfriamiento. Éstos, fueron

documentados por primera vez durante las décadas de los 70 y 80 en los núcleos de hielo de

Groenlandia Cam Century y DYE-3 (Hansen y Langway, 1966; Johnsen et al., 1972;

Dansgaard et al., 1982). Posteriormente, fueron documentados y analizados en las

secuencias de hielo GRIP y GISP2 (Johnsen et al., 1992; Dansgaard et al., 1993; Grootes et

al., 1993) y más recientemente, en el núcleo de hielo NGRIP (Svensson et al., 2008). El

segundo tipo de oscilación climática corresponde al desarrollo de diferentes fases de

enfriamiento  asociadas con la formación de depósitos de detritos transportados por el hielo

(IRD por sus siglas en inglés) (capas Heinrich) (Heinrich, 1988) en el Atlántico Norte.
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Existen evidencias de ambos tipos de oscilación climática en una gran variedad de

registros tanto marinos como terrestres (Bond et al., 1992; Bond y Lotti, 1995; Rasmussen et

al., 1996; Elliot et al., 1998; Allen et al., 1999; Alley et al., 2003; Wang et al., 2001; González

et al., 2008; Sima et al., 2009; Harrison et al., 2010; Hayashi et al., 2010) aunque la

magnitud, la naturaleza y a duración de cada oscilación parece haber variado dependiendo

de su posición geográfica (Johnsen et al., 1992; Sánchez-Goñi et al., 2008; Penaud et al.,

2010). En el caso de los ciclos D-O su registro ha sido documentado a nivel global,

incluyendo la Antártica (Blunier et al., 1998) mientras, que los eventos Heinrich al parecer

fueron más locales quedando restringidos en la región del Atlántico Norte (Heinrich,

1988) (Bond et al.,  1992; Broecker, 1994; Grousset et al., 1993; Bond y Lotti, 1995; Gwiazda

et al., 1996; Rashid et al., 2003; Hemming, 2004); aunque su impacto ha sido documentado

en registros marinos y continentales lacustres (Grimm et al., 2006; González et al., 2008;

Hodell et al., 2008; Correa-Metrio, 2010). 

Ciclos Dansgaard-Oeschger (ciclos D-O)

Los ciclos Dansgaard-Oeschger (ciclos D-O) son un ejemplo de un cambio climático abrupto.

No son ciclos sinusoidales regulares y están caracterizados por eventos rápidos de

calentamiento que ocurrieron 25 veces a lo largo del UCG (Fig. 32-A). Cada ciclo está

caracterizado por una transición rápida de clima frío glacial a una fase de calentamiento

(denominada evento D-O) desarrollada dentro un intervalo entre 20 y 50 años, el cual se ha

estimado, en Groenlandia, como un aumento en la temperatura media de 8 a 16 ºC (Huber et

al., 2006; Wolff et al., 2009). Después de este calentamiento rápido, las condiciones

climáticas más cálidas persistían y, dependiendo del ciclo podían durar entre cientos y miles

de años. Posteriormente, ocurría una disminución lenta en la temperatura que se registra en
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los valores de δ18O, precedía al evento D-O hasta que finalmente, las condiciones más frías

(glaciales) se restablecían.

Cada ciclo D-O se compone de una fase cálida y de una fase fría; donde las fases

cálidas son nombradas interestadiales de Groenlandia (IG; en español IG) mientras que las

fases frías son nombradas estadiales de Groenlandia (SG; en español EG) (Wolff et al.,

2009; Sanchez Goñi y Harrison, 2010) (Fig. 32-B). Generalmente, el calentamiento se llevó a

cabo a lo largo de ca. 60 años, mientras que el enfriamiento podía tomar más de 2000 años

(ejemplo el D-O 12) (Fig. 32-B). Sin embargo, existen ciclos D-O durante los cuales el

calentamiento inicial persistió hasta 100 años, mientras que el enfriamiento ocurrió tan rápido

como el calentamiento inicial (ejemplo el D-O 6) (Fig. 32-B).

 La duración de cada evento DO fue variable. por ejemplo, durante el IG3 (FIg. 32-B)

fue de únicamente 300 años, mientras que el IG12 fue más de 2500 años. Además, la

duración de la fase fría que acompañó a cada interestadial de Groenlandia (la fase estadial;

EG) también fue variable, de cientos a miles de años, y es notable que dos periodos

alrededor de ~60-70 ka y ~25-15 ka (la mayor parte del MIS 4 y del MIS 2) la actividad D-O

fue menor (Wolff et al., 2009) (Fig. 32-B). 
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Figura 32. Eventos Dansgaard-Oeschger (D-O) en el núcleo de hielo NGRIP (Groenlandia). A).Señala los
eventos D-O desde 123 ka hasta el presente mientras que b) señala los eventos D-O del MIS 4 al MIS
2. Los datos isotópicos de oxígeno (North Greeland Ice Core Project Members, 2004) están suavizados
en promedios de 100 años y están presentados con base en la escala de tiempo GICC05 hasta los 60
ka (Svensson et al., 2008). A Partir de los 60 ka se presentan con base en la escala de edad modelada
ss09sea (Johnsen et al., 2001). Los números indican la notación estándar para los interestadiales de
Groenlandia (IG). En la grafica B) se indica un ejemplo para el DO12; donde se indica con base en
Sánches-Goñi y Harrison (2010) 1) la fase inicial del calentamiento o evento D-O; 2) el interestadial de
Groenlandia (IG) que corresponde al evento DO junto con la primer fase de enfriamiento y 3) el estadial
de Groenlandia (EG) que es la fase final de enfriamiento. (Modificado de Wolff et al., 2009).  
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Eventos Heinrich (EH)

A partir de los ~60 ka, un segundo tipo de variabilidad climática apareció en el Atlántico

Norte, los eventos Heinrich (EH). Capas ricas en detritos transportados por hielo

interrumpieron la acumulación de sedimento oceánico, probablemente debido a las grandes

descargas de hielo que fluían y se derretían en el Atlántico Norte (Heinrich, 1988; Duplessy et

al., 1988; Bond et al., 1992; Broecker, 1994; Bond y Lotti, 1995; Bond et al., 1997). Los

eventos Heinrich ocurrieron al final de algunos de los ciclos D-O, causando un alargamiento

del estadial asociado (EPICA Community Members, 2006). Su causa aún es incierta, pero su

tiempo de inicio sugiere que llegaron a ser importantes una vez que la masa de hielo de

Lauréntida alcanzaba un tamaño crítico. Se ha estimado que la duración de estos eventos

podía ser entre 208 y 2, 280 años (Hemming, 2004). Se ha documentado que estos EH no

sólo afectaron la región adyacente al Atlántico norte, sino que también lo hicieron en otras

zonas y su impacto está registrado en varias secuencias marinas y continentales lacustres

(Grimm et al., 2006; González et al., 2008; Hodell et al., 2008; Correa-Metrio, 2010). 
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6.4 Eventos Heinrich y eventos D-O en la vegetación del lago de Chalco

6.4.1 Eventos Heinrich en los sedimentos del lago de Chalco

Con el objeto de documentar la posible relación entre los eventos de variabilidad climática

(ciclos D-O y eventos H) documentados para el UCG con los cambios en el registro de

vegetación reportados para el lago de Chalco (~85-10.8 ka) se llevó a cabo una correlación

visual-temporal con el registro de paleo-temperatura NGRIP (Svensson et al., 2008; Wolff et

al., 2009). Utilizando las escala de edad para la secuencia NGRIP, conocida como GICCI05

(Greenland Ice Core Chronology 2005; Svensson et al., 2005; Katrine et al., 2006; Svensson

et al., 2006) es posible documentar la presencia de los EH (H1-H6) (Fig. 33) los cuales con

base en el registro de vegetación (regional y local) estuvieron caracterizados por el

establecimiento de bosques de coníferas (predominantemente de Pinus) asociados a

condiciones de menor humedad. Por otra parte, en el lago se registran bajos niveles

lacustres y aguas más salobres (con excepción del EH1 y EH2) donde la precipitación de

carbonatos fue variable. 

Al parecer los EH no tuvieron la misma intensidad; en la figura 33 podemos observar

que para los EH6, EH4 y EH3 hay una mayor precipitación de carbonatos con respecto a los

EH5, EH2 y EH1 aunque en todos, con excepción del EH3 se observa una tendencia a

disminuir el CIT conforme sucede el evento (Fig. 33). En el EH1 y EH 2 se registran menor

precipitación de carbonatos con respecto a los demás (EH3-6) y el agua del lago tiende a ser

diluida; aunque la señal en la vegetación regional no es tan clara. Esto posiblemente se deba

a que esta parte del registro corresponde al MIS 2  el cual es el estadio con menor resolución

temporal del estudio. Además, es probable que la señal en la vegetación esté enmascarada

por efecto de la actividad volcánica ampliamente registrada para este estadio isotópico y a
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los eventos de sucesión asociados al régimen de fuego (ver capítulo de vegetación) llevados

a cabo durante este intervalo de tiempo.

167



Figura 33. Eventos Heinrich en el registro sedimentario del lago de Chalco. Las líneas anaranjadas indican la edad base, de acuerdo con la escala de
edad GICCI05 (Greenland Ice Core Chronology, 2005) de la secuencia NGRIP de cada uno de los EH. Los rectángulos grises indican el
intervalo completo de cada EH y se señala cada uno para la vegetación (regional y local) y para el registro de CIT de lago de Chalco. 



6.4.2 Evidencias de variabilidad climática a escala milenaria en los sedimentos del lago
de Chalco

Con el fin de detectar ciclicidades tipo ciclos D-O, en el registro sedimentario del lago de

Chalco, se llevó a cabo un análisis espectral utilizando el software MATLAB 7 (MathWorks,

2004) en las variables CHAR, CIT y COT ya que presentan una mayor resolución temporal

(~120 años entre cada muestra). Los resultados del análisis espectral que se muestran en la

figura 34, indican la existencia de seis periodicidades: ~236, ~362, ~494, ~603, ~905 y ~1358

años; siendo la última muy importante, ya que su duración podría estar relacionada con los

ciclos D-O registrados en Groenlandia.

Figura 34. Resultados del análisis espectral de los sedimentos del lago de Chalco. Se indican los ciclos
resultantes: ~236, ~362, ~494, ~603, ~905 y ~1358 años en CHAR, CIT y COT. Éste último presenta
una duración similar a las oscilaciones climáticas a escala milenaria (ciclos D-O) (~1500 años de
duración) reportadas para el hielo de Groenlandia y para los sedimentos del Atlántico Norte durante
el último ciclo glacial (UCG).
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6.4.3 Eventos Dansgaard-Oeschger (D-O) en los sedimentos del lago de Chalco

Al correlacionar diferentes registros de cambio climático siempre nos enfrentamos al

problema de las cronologías. En este caso es difícil empatar el registro de hielo NGRIP, el

cual tiene una cronología anual, con el registro de vegetación del lago de Chalco, con una

resolución temporal de ~240 años entre cada muestra y con los registros de carbono y CHAR

(~120 años entre cada muestra). Además, de presentar diferente resolución no son registros

con tasa de sedimentación homogénea sino que varía en el tiempo y, en el caso del registro

de Chalco es posible que la correlación entre los núcleos sedimentarios obtenidos aumente

el error al correlacionar con el registro de hielo. Por estas razones, hablar netamente de

ciclos D-O es prácticamente imposible; sin embargo, sí es posible buscar señales mayores

como lo son los eventos de calentamiento abrupto denominados eventos D-O. 

Utilizando el eje 1 del DCA regional, interpretado como el tipo de cobertura vegetal

desarrollada durante el UCG, se llevó a cabo una correlación visual-temporal con las

fluctuaciones en la temperatura indicadas por el registro NGRIP (Fig. 35). Al parecer, el

incremento en los bosques mixtos, predominantemente Quercus y valores positivos en el Eje

1 en el lago de Chalco, correlacionan con algunos de los eventos D-O documentados en

Groenlandia. Fue posible identificar 17 de los 25 eventos D-O que se tienen documentados

para el UCG (los eventos 20, 19, 17, 16, 15, 14, 13, 12, 11, 10, 9, 8, 7, 6, 5, 4 y 3). Esta señal

se observa mejor durante los eventos D-O 20, 19, 15, 14, 12, 11, 10, 9, 8, 7, 6, 5, y 3 (Fig.

35) y con base en los valores del eje 1 fueron muy variables en cuanto a las concentraciones

de Quercus.
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Figura 35. Eventos Dansgaard-Oeschger (eventos D-O) identificados para la vegetacón del lago de Chalco para
el UCG (~85-10.8 ka). Se ilustra el eje 1 del DCA regional (tipo de cobertura vegetal expresado en
valores de desviacón estándar) y la relación δ18O de la secuencia de hielo NGRIP (Svensson et al.,
2008; Wolf et al., 2009). Al parecer el incremento en los bosques dominados por Quercus (valores
positivos en el eje 1) correlacionan con algunos de los eventos D-O documentados en Groenlandis. Los 
eventos D-O están representados con números rojos para los dos registros.
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Es importante mencionar que cada evento D-O estuvo asociado con una fase de

calentamiento (fase interestadial o interestadial de Groenlandia), seguida de una fase de

enfriamiento (fase estadial o estadial de Groenlandia) ambos constituyen un ciclo D-O. Se ha

establecido que el desarrollo de los ciclos D-O varió en función de la intensidad del ciclo

glacial (Bond et al., 1999; Labeyrie, 2000; Paillard, 2001; Schmittner et al., 2002). De tal

manera, que los ciclos D-O con largos interestadiales ocurrieron cuando los volúmenes de

hielo fueron relativamente pequeños como para el final del MIS 5 y principios del MIS 3,

mientras que los ciclos D-O con estadiales prolongados dominaron cuando el volumen de

hielo fue mayor durante el MIS 4 y y el MIS 2. Por otro lado, los ciclos D-O mejor

desarrollados se llevaron a cabo durante la mitad y el final del MIS 3, cuando el volumen de

hielo fue intermedio. De esta forma, durante el MIS 3 los ciclos D-O constituyeron una

amplificación del ciclo de 1500 años (Bond et al., 1999) y es el estadio donde se tiene una

mayor cantidad de ciclos. 

Para el lago de Chalco, es difícil diferenciar entre interestadiales pequeños asociados

a los eventos D-O durante el MIS 5a y principios del MIS 3 o bien, estadiales prolongados

relacionados a los eventos D-O durante el MIS 4 y  y el MIS 2. No obstante, tanto el registro

de vegetación (ver eje 1 del DCA regional) como el registro geoquímico (principalmente las

variaciones en el CIT; ejemplos ver figuras sequia y salinidad, figuras 30 y 31) indican una

mayor variación en los datos durante el MIS 3 (~59-28 ka) que es el estadio isotópico con

mayor número de ciclos D-O documentados y mejor desarrollados (Bond et al., 1999). En la

figura 36 se muestra la sección correspondiente al MIS 3 (~59-28 ka) del lago de Chalco; con

base en el registro de contenido de CIT relacionado con una mayor o menor evaporación de
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la columna de agua y el registro de cobertura vegetal reconstruido a partir del eje 1 del DCA

regional.

Con base en los datos que se presentan en la figura 36 se documenta que durante el

MIS 3, las fases interestadiales asociadas a los eventos D-O registrados en el hielo de

Groenlandia, estuvieron caracterizados en el lago de Chalco, por el incremento en los

bosques predominantemente de Quercus así como por una mayor evaporación (> CIT),

mientras que los estadiales asociados a dichos eventos D-O, se caracterizaron por el

incremento en los bosques de coníferas, predominantemente de Pinus, y condiciones de

menor evaporación (< CIT). 
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Figura 36. MIS 3 (~59-28 ka) de los sedimentos del lago de Chalco. Se ilustra el contenido de CIT (precipitación
de carbonatos relacionada con condiciones de mayor evaporación) y el registro de cobertura vegetal
(eje 1 del DCA regional). Se observa durante el MIS 3 un incremento en los bosques
predominantemente de Quercus y una mayor evaporación (mayor precipitación de carbonatos) los
cuales correlacionan con los eventos D-O 17-3 característicos del MIS 3 de Groenlandia.
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6.5 Forzamientos y tendencias climáticas regionales

Los registros de vegetación regional y local; CHAR, contenido CT, COT y CIT y la relación

C/N) expuestos en este trabajo, documentan que la cuenca del lago de Chalco fue sensible

ante las fluctuaciones climáticas desarrolladas durante el UCG. Con base en los proxys

paleo-climáticos analizados en este trabajo, la respuesta que se registra en la cuenca, estuvo

relacionada más con las fluctuaciones en la temperatura, que con cambios en la

precipitación. El registro del contenido de CIT que refleja la abundancia de carbonatos

autigénicos precipitados durante periodos de mayor temperatura y mayor salinidad constituye

un registro de los episodios de sequía desarrollados durante el UCG. La correlación positiva

que muestra el CIT con las variaciones orbitales de la insolación de primavera sugiere que

durante el Pleistoceno tardío el régimen de sequías en la cuenca de México, y posiblemente

en la región del centro de México, estuvo controlado por la insolación de primavera de

manera similar a como lo hace en la actualidad. 

Los episodios de sequía documentados para el UCG en la cuenca del lago de Chalco,

fueron coincidentes con: a) la mayor parte de los picos de carbón asociados a fuego,  b) los

procesos de sucesión de los bosques (indicado por el incremento en CHAR, polen de

herbáceas, Quercus y Alnus), c) una disminución en el nivel lacustre ligada a un incremento

en la concentración de Texcocana (mayor salinidad); y d) florecimiento de la asociación de

algas indicadoras de eutroficación. 

Al comparar los eventos de sequía reconstruidos y los episodios de incendio

asociados para la cuenca del lago de Chalco durante el UCG (ver capítulo de episodios de
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incendios), con algunos de los registros de variabilidad climática en la zona neotropical, se

observa que hay similitud entre el registro de sequía de Chalco (expresado como el

contenido de CIT) y el registro de la cuenca del Cariaco, se concluye que la similitud podría

estar relacionada con la migración estacional de la ZCIT, la cual probablemente jugó un papel

importante en la modulación de la disponibilidad de humedad en el centro de México y en el

desarrollo de episodios de incendios asociados. Sin embargo, la respuesta, por parte de la

vegetación ante las fluctuaciones de humedad durante el UCG en la cuenca del lago de

Chalco, no es tan evidente como lo es ante la variación en la temperatura, marcada por las

variaciones en la insolación de primavera, mismo que se observa en la clara separación en el

eje 1 del DCA regional donde los elementos de bosque de coníferas se separan muy bien del

resto de polen identificado. Además, a una escala milenaria, por ejemplo durante el MIS 3

(Fig. 36), observamos que una mayor precipitación de carbonatos correlacionan con la parte

interestadial asociada a los eventos D-O de Groenlandia, documentando así que los cambios

en la temperatura global del UCG fueron importantes controladores en las condiciones

climáticas de la región de la cuenca de México y posiblemente del centro de México.

A la fecha existen pocos registros que documenten la presencia de las fases

interestadiales-estadiales asociados a los eventos D-O de Groenlandia y del Atlántico Norte

durante el último glacial. A pesar de los pocos registros paleo-climáticos que se tienen para

latitudes tropicales y subtropicales, recientemente, estudios llevados a cabo en los lagos de

Tulane, Florida (Grimm et al., 2006) y Petén Itzá, Guatemala (Hodell et al., 2008; Correa-

Metrio, 2010; Correa-Metrio et al., 2012) han señalado la presencia de periodos

interestadiales-estadiales que caracterizaron el UCG. Grimm et al. (2006) reportan para el

lago Tulane en Florida, fases interestadiales secas (asociadas a fases arbustivas de
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Quercus) y fases estadiales húmedas (asociadas a fases de Pinus) en los últimos 60 ka.

Mientras que en el lago de Petén Itzá, al norte de Guatemala,  Hodell et al. (2008) registran

para la última parte del MIS 3 (48-23 ka) condiciones estadiales secas y condiciones

interestadiales húmedas marcadas por una alternancia en los sedimentos de depósitos de

yeso-arcilla. Condiciones similares para la misma cuenca son reportadas por Correa-Metrio

(2010) para los últimos 85 ka indicando la presencia de interestadiales húmedos

caracterizados por bosques templados mésicos y estadiales menos húmedos representados

por asociaciones de vegetación más estacional con excepción del UMG. Asimismo, esta

misma señal es reportada más al sur, para la cuenca marina del Cariaco, Venezuela donde el

depósito alterno de capas de sedimento oscuro/claro y su correlación temporal con el registro

de hielo de Groenlandia, ha sido interpretado como el desarrollo condiciones interestadiales

húmedas y estadiales secos para dicha región (Peterson et al., 2000; Peterson y Haug,

2006).

Para el lago de Chalco, ha sido difícil diferenciar y establecer un patrón único para las

condiciones climáticas representativas para las fases interestadiales (húmedas o secas) o

fases estadiales (húmedas o secas) para los eventos D-O identificados. A pesar de que se

documenta que durante el MIS 3 el incremento en el contenido de CIT correlacionan con los

eventos D-O de Groenlandia, el contenido CIT es muy variable para los eventos D-O dentro

del MIS 3 así como para los eventos D-O identificados para el resto de la secuencia

sedimentaria, y también lo es para las fases estadiales identificadas así como en los  eventos

Heinrich. 

Además, es importante señalar que el registro de vegetación regional no presenta un
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elemento único que nos permita definir humedad. A pesar de que Quercus indica estar

asociado con elementos de vegetación mesófila (como se observa en el DCA regional), no

todas as variaciones de este taxón, en el registro sedimentario de Chalco, parecen haber

estado relacionadas con cambio en la humedad. En la actualidad, los bosques de Quercus

en México, se localizan en regiones que no superan los 3000 msnm y pueden estar

distribuidos en climas cálidos o templados húmedos a secos (Rzedowski, 1981).

Actualmente, en la región del lago de Chalco, este tipo de bosques se encuentran

distribuidos en la mitad sur, sin embargo, este elemento también puede formar parte de

asociaciones vegetales con elementos propios del bosques mesófilo sobre barrancas

húmedas situadas al sureste y sur de la cuenca (Cruz-Cisneros, 1969). No obstante, el

registro de vegetación para el UCG del lago de Chalco señala que Quercus fue un elemento

que estuvo relacionado con los procesos de sucesión de los bosques de pino por lo cual un

incremento en los bosques de Quercus durante el UCG, no es suficiente para concluir que

dicho taxón haya estado relacionado únicamente a un incremento en las condiciones de

humedad.

Al comparar las variaciones del contenido de CIT con el registro de hielo NGRIP

(Svensson et al., 2008; Wolff et al., 2009) se observa que el registro de CIT fue muy variable

tanto en las fases interestadiales como en las fases estadiales asociadas a los eventos D-O

documentados para Groenlandia; lo cual indica, que tanto la evaporación como precipitación,

en estas fases, también lo fue. Con el objeto de identificar un posible forzamiento que haya

estado regulando estos cambios recurrentes en la evaporación del lago de Chalco durante el

UCG, se hace una comparación del registro de CIT para los últimos ~85 ka (Figs. 37 y 38)

con los registros de precipitación, con base en el δ18O, para los espeleotemas de las cuevas
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de Fort Station, Nuevo México (Asmerom et al., 2010), y la cueva Terciopelo, Costa Rica

(Lachniet et al., 2009) así como con el registro del análisis de la reflectancia al color de los

sedimentos de la cuenca del Cariaco, Venezuela (Peterson et al., 2000). 

De manera general,  Asmerom et al. (2010), con base en la medición de la relación de

δ18O de la calcita de un espeleotema de la cueva Fort Station, reporta para el intervalo de 56

a 11 ka la presencia de periodos secos (excursiones hacia valores más positivos en la

relación δ18O indicativos de una menor precipitación) que correlacionan con las fases

interestadiales de Groenlandia y periodos húmedos (excursiones hacia valores más

negativos en la relación δ18O indicativos de una mayor precipitación) que correlacionan con

las fases estadiales de Groenlandia (Figs. 37 y 38). Dichos autores, atribuyen que estas

excursiones de calentamiento y enfriamiento en el hemisferio norte ocasionaron un

desplazamiento latitudinal concurrente tanto de la ZCIT como de la corriente en chorro polar

(en inglés conocida como la “Polar Jet Stream”) sobre el océano Pacífico. De manera que

durante los periodos de enfriamiento (estadiales de Groenlandia) incrementaba la

precipitación invernal en el suroeste de E. U. debido al desplazamiento hacia el sur de la

corriente en chorro mientras que durante los periodos de calentamiento (interestadiales de

Groenlandia) la precipitación era menor debido al desplazamiento hacia el sur de la ZCIT. 

Por otro lado, Lachniet et al. (2009) con base en la medición de la relación de δ18O de

la calcita de espeleotemas de la cueva Terciopelo documentan periodos húmedos (mayor

precipitación relacionados con una tendencia hacia valores más negativos en la relación
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δ18O) correlacionados con las fases interestadiales de Groenlandia y periodos secos (menor

precipitación indicada por la tendencia hacia valores más positivos en la relación de δ18O)

correlacionados con las fases estadiales de Groenlandia (Figs. 37 y 38); los cuales son

atribuidos a las variaciones en la temperatura superficial oceánica (Atlántico norte y Pacífico)

relacionadas con el movimiento estacional de la ZCIT durante el UCG. 
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Figura 37. Interestadiales asociados a los Eventos D-O durante el UCG (~85-10.8 ka) en el lago de Chalco (CIT) y su correlación con los registros
NGRIP, los epeleotemas de las cuevas Fort Station (Nuevo México), Terciopelo (Costa Rica) y el registro sedimentario de la cuenca marina el
Cariaco (Venezuela). Los números rojos indican los eventos D-O identificados en Groenlanida. Los rectángulos rojos señalan fases
insterestadiales asociados estos eventos D-O. Los D-O identificados en Chalco correlacionan con excursiones en el δ18O interpretadas c o m o
periodos de menor precipitación (valores más positivos) (líneas cafés) en el registro de Fort Station, mientras que con el registro de la cueva
de Terciopelo correlacionan con con excursiones en el δ18O interpretadas como periodos de mayor precipitación (valores más negativos)
(líneas azules) y con periodos marcados por una tendencia a dominar el depósito de sedimentos oscuros (mayor precipitación) en la cuenca del
Cariaco (Venezuela)



Figura 38. Estadiales asociados a los Eventos D-O durante el UCG (~85-10.8 ka) en el lago de Chalco (CIT) y su correlación con los registros NGRIP,
los epeleotemas de las cuevas Fort Station (Nuevo México), Terciopelo (Costa Rica) y el registro sedimentario de la cuenca marina el Cariaco
(Venezuela). Los números rojos indican los eventos D-O identificados en Groenlanida. Los rectángulos azules señalan fases estadiales
asociados estos eventos D-O. Las fases estadiales identificadas en Chalco correlacionan con excursiones en el δ18O interpretadas como
periodos de mayor precipitación (valores más negativos) en el registro de Fort Station, mientras que con el registro de la cueva de
Terciopelo correlacionan con con excursiones en el δ18O interpretadas como periodos de menor precipitación (valores más positivos) y con 
periodos marcados por una tendencia a dominar el depósito de sedimentos claros (menor precipitación) en la cuenca del Cariaco (Venezuela)



Al hacer una correlación visual-temporall del registro de CIT del lago de Chalco (Figs.

37 y 38) con los registros de las cuevas For Sation y Terciopelo, observamos que los eventos

D-O identificados (y posiblemente la fases interestadiales asociadas a estos eventos) en el

registro de Chalco, correlacionan con excursiones en el δ18O interpretadas como periodos de

menor precipitación (valores más positivos) en el registro de Fort Station, mientras que con el

registro de la cueva de Terciopelo correlacionan con con excursiones en el δ18O interpretadas

como periodos de mayor precipitación (valores más negativos) (Fig. 37). Asimismo,

integrando el registro del análisis de la reflectancia al color de los sedimentos de la cuenca

del Cariaco (Peterson et al., 2000) se observa que periodos con una tendencia a dominar el

depósito de sedimentos oscuros (mayor precipitación) correlacionan con las fases

interestadiales húmedas reportadas para la cueva Terciopelo.

Por otro lado, las fases estadiales del lago de Chalco (Fig. 38) correlacionan con

excursiones en el δ18O interpretadas como periodos de mayor precipitación (valores más

negativos) para la cueva Fort Station, mientras que en la cueva de Terciopelo se observan

periodos de menor precipitación (valores más positivos) y en el Cariaco se registra una

tendencia a presentarse un menor depósito de sedimentos claros indicadora de condiciones

de menor humedad.

 De esta manera, a pesar de la dificultad del modelo de edad de la secuencia de

Chalco, a partir de la comparación con otros registros de alta resolución como son los

espeleotemas de las cuevas Fort Sation y Terciopelo y el registro sedimentario del la cuenca

del Cariaco, se observa que el registro del lago de Chalco indica una mayor similitud con los
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registros de Costa Rica y Venezuela que con el de Estados Unidos, y, a pesar de que el CIT

fue muy variable dentro de los eventos D-O y las fases estadiales (ejemplo EHs), con base

en la similitud entre estos registros, se plantea que las fases interestadiales-estadiales en

Chalco hayan funcionado de manera similar a la de localidades de latitudes más sureñas

como los son Costa Rica y Venezuela que con respecto al norte (Estados Unidos). 

Una de las hipótesis que se tienen para explicar el desarrollo de las oscilaciones

climáticas (ciclos D-O y eventos H) desarrolladas durante el UCG corresponde a los cambios

en el tamaño de los mantos de hielo continental en el hemisferio norte (Dokken y Jansen,

1999; Clark y Mix, 2002; Clark et al., 2002; Schmittner et al., 2002), los cuales pudieron

provocar variaciones en la circulación atmosférica-oceánica; especialmente en el Atlántico

norte, de manera que posibles acumulaciones y fusiones sucesivas de los mantos de hielo

pudieron producir cambios en la salinidad de las aguas del Atlántico norte afectando los

sistema de circulación termohalino y el sistema de circulación meridional del Atlántico

(AMOC). 

Clark et al. (2002) argumenta que las posibles acumulaciones y fusiones sucesivas de

los mantos de hielo pudieron producir cambios en la salinidad de las aguas del Atlántico

Norte, lo que a su vez, terminaría afectando al sistema de corriente termohalina. Sugiere que

una de las mayores influencias sobre la circulación oceánica provocadas por los eventos H

era el cambio en la salinidad de la superficie oceánica debido a que las múltiples descargas

de icebergs, causando en principio, una disminución de la circulación termohalina debido a

que el deshielo masivo de estos icebergs, diluía la salinidad de la superficie oceánica,

disminuyendo su densidad en el agua superficial. De esta forma, el hundimiento del agua en
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los mares nórdicos se debilitaba y con una circulación termohalina debilitada, la corriente del

Golfo se debilitaba; su influencia no llegaba a las latitudes altas. Por otro lado, al final de

estos eventos, la descarga de hielo disminuía y en consecuencia, aumentaba nuevamente la

saliniad del Atlántico norte activando la rapidez de la circulación termohalina produciendo un

incremento abrupto en las temperaturas.

Dada la similitud entre los registros de Chalco, Costa Rica y Venezuela, los

forzamientos climáticos que regularon los cambios ambientales y los cambios en la

vegetación en la región del lago de Chalco, durante el UCG, posiblemente haya sido una

combinación de las variaciones de la posición media de la ZCIT, de la extensión de la AMOC

y de la corriente termohalina así como los cambios en el tamaño de los mantos de hielo

continental en el hemisferio norte (principalmente Lauréntida). De manera que la ZCIT pudo

haber estado influenciada por una teleconexión de fenómenos climáticos tales como el

crecimiento de las masa de hielo de Lauéntida o bien, por las fluctuaciones en los los

sistemas de circulación termohalino y el sistema de circulación meridional del Atlántico

(AMOC). 

Así, durante los periodos de calentamiento (interestadiales) los sistemas de circulación

termohalino y la AMOC producían un aumento en las temperaturas superficiales y por

consiguiente una mayor transporte de humedad, sin embargo, Chalco al ser una cuenca de

gran altura (2240 msnm), la temperatura pudo haber tenido un mayor efecto sobre la cuenca,

de manera que cuando se registraban temperaturas más altas, el proceso de evaporación

dominaba contra la precipitación.  Además, se ha documentado, para algunos puntos de la
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Sierra Nevada, que la precipitación anual puede disminuir con la altitud (Domínguez-

Rodríguez y Segovia-Justicia, 1995). Esto explicaría la gran variabilidad en el contenido de

CIT, tanto en las fases interestadiales como estadiales, el cual al ser comparado con la

variación de la insolación de primavera (20 º N) (~85 ka) (Figs. 37 y 38), observamos que los

valores más altos en CIT (valores por encima del promedio) (mayor evaporación) son

coincidentes con valores máximos en la insolación de primavera, mientras que la tendencia a

disminuir (menor evaporación), generalmente son coincidentes con mínimos en la insolación

de primavera.

Por otro lado, durante los periodos estadiales, con una corriente termohalina debilitada

el transporte de humedad era menor; además de que la ZCIT presentaba una posición más

sureña como efecto del crecimiento de la masa de hielo continental y, dependiendo de la

variación en la insolación de primavera, la evaporación durante los periodos estadiales

también varió. Esto se encuentra mejor representado para los EH6, EH4 y EH3 (Fig. 39)

donde se registran altos valores en la concentración de carbonatos los cuales están

relacionados con un máximo en la insolación de primavera mientras que durante los EH5,

EH2, y EH1 el depósitos de carbonatos tiende a disminuir y ser bajo durante los EH 2 y EH1.

El depósito de carbonatos estuvo influenciado por el incremento en la temperatura y con

base en la estratigrafía isotópica propuesta por Martinson et al. (1987), el estadio con

condiciones más frías correspondió al MIS 2 (~28-10 ka). Los EH 2 y EH1 se ubican dentro

de este estadio isotópico. Las temperaturas durante el MIS 2 fueron tan bajas que la

evaporación debió disminuir considerablemente ocasionando una menor precipitación de

carbonatos dentro del lago (relfejado por bajo CIT durante los EH 2 y 1) y, a pesar de que el

EH1 coincide con un incremento en la insolación de primavera (Fig. 39) la temperatura fue
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tan baja que la precipitación de carbonatos indica haber sido menor. 

Figura 39.Comparación de los EH identificados en el lago de Chalco con el el registro de CIT y con las
variaciones en la insolación de primavera (20 ºN) para el UCG (~85-10.8 ka). Se observa que durante
EH 6, EH 4 y EH 3 existe una alta concentración de carbonatos la cual correlaciona con una máxima
de insolación de primavera mientras que durante los EH5, EH2 el depósito de carbonato tiende a
diminuir y son coincidentes con mínimos en la insolación de primavera. Aunque EH1 indica bajo
depósito de carbonatos (valores por debajo del promedio) este evento coincide con un máximo en la
insolacón parecido a los EH 6, 4 y 3. 
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Finalmente, es importante señalar que los eventos H en general, caracterizados en el

lago de Chalco por una tendencia a presentar incremento en el bosque de Pinus, bajos

niveles lacustres (con salinidad variable dependiendo de la precipitación de carbonatos

controlada por la variación en la insolación de primavera) son coincidentes (con excepción

del UMG) con los eventos H reportados por Correa-Metrio (2010) para el lago de Petén Itzá

(Guatemala) donde son caracterizados por condiciones de extrema sequía y se documentan

comunidades vegetales que oscilaron entre bosques xerófilos y bosques espinosos.

El estudio presentado en este trabajo indica que la cuenca del lago de Chalco fue

sensible antes las oscilaciones climáticas (ciclos D-O y eventos H) desarrolladas durante el

UCG. A partir del análisis de los 4 proxys o indicadores de cambio climático (polen y

palinomorfos lacustres, partículas de carbón, CT, CIT, COT y C/N) ha sido posible

documentar la respuesta del lago y de las comunidades vegetales de la cuenca a la

variabilidad climática expresada a través de cambios en la posición promedio de la ZCIT, el

impacto de la AMOC y cambios en el tamaño de los mantos de hielo. Además, la influencia

de posibles forzamientos locales, tales como el nivel altitudinal de la cuenca, la variación en

la insolación de primavera y la actividad volcánica parecen haber tenido un gran impacto

sobre el registro paleo-climático del lago de Chalco.
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Capítulo VII

CONCLUSIONES GENERALES

1. Los datos palinológicos (vegetación regional y local), geoquímicos (CT, CIT, COT y

relación C/N), así como el registro de la acumulación de partículas de carbón (CHAR)

presentados en este trabajo indican que el lago de Chalco fue sensible a las variaciones en

la temperatura y en la humedad desarrolladas durante el UCG, tales variaciones provocaron

cambios en el tipo de cobertura vegetal, en los niveles lacustres del lago así como en la

salinidad y en el grado de eutroficación de éste. 

2. La respuesta ante las variaciones en la temperatura en el lago de Chalco estuvo

caracterizada principalmente por cambios en el tipo de cobertura vegetal, con dos fases

predominantes, bosques de coníferas y bosques de Quercus con otros taxa mesofíticos. De

tal manera, que cuando se registran disminuciones en la temperatura, los bosques de

coníferas, predominantemente Pinus, se expandían, mientras que con un aumento en ésta,

el bosque de coníferas se retraía y se expandían bosques más diversos constituidos

principalmente por Quercus y en menor proporción por elementos de vegetación mesófila.

3. La respuesta ante las variaciones en la precipitación estuvo caracterizada principalmente

por diferentes eventos de aumento y diminución en el nivel lacustre. Se documenta que

durante los eventos de nivel lacustre reducido, la comunidad de plantas hidrófitas, dominada

por Cyperaceae y Typha, se expandía, mientras que en el lago se registran condiciones de

eutroficación dadas principalmente por el florecimiento de Spirogyra, Coelastrum y Debarya.
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Por otro lado, durante las etapas de aumento en el nivel lacustre las plantas hidrófitas

reducen su expansión y en el lago se registra Botryococcus.

4. El registro de las estructuras de resistencia referidas como Texcocana, abundante durante

los estadios MIS 5a a MIS 3 indican que el lago presentó diferentes etapas con aguas más

salobres.

5. A partir del análisis del contenido de CIT se concluye que constituye un registro de

episodios de sequía desarrollados durante el UCG en la cuenca del lago de Chalco, ya que

refleja la abundancia de carbonatos autigénicos precipitados durante periodos de mayor

temperatura y mayor salinidad. La correlación positiva del registro de CIT con las variaciones

orbitales de la insolación de primavera sugiere que durante el Pleistoceno tardío el régimen

de sequías en el sur de la cuenca de México estuvo controlado por las variaciones en este

tipo de insolación. Además, los episodios de sequía identificados por medio del contenido de

CIT fueron coincidentes con disminuciones en los niveles lacustres, con incremento de

plantas hidrófitas, con incremento en Texcocana y con condiciones de eutroficación dentro

del lago. 

6. Al parecer, el desarrollo de diferentes episodios de incendio fue el principal factor regulador

en la estructuración y en la configuración de las comunidades vegetales desarrolladas en la

cuenca del lago de Chalco durante el UCG. La mayor parte de los episodios de incendio

asociados al clima fueron coincidentes con los diferentes eventos de sucesión secundaria, en

donde las plantas herbáceas, Quercus y Alnus fueron elementos importantes en la

regeneración de bosques de pino. Por otro lado, la documentación de espisodios de incendio
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asociados a la actividad volcánica, indica que el vulcanismo también fue un posible factor

regulador de la vegetación en el lago de Chalco. La abundancia de polen de Buddleia

durante el MIS 2, constituye una evidencia de esto, ya que este taxón ha sido documentado

en procesos de sucesión después de la actividad eruptiva de los volcanes Xitle y Paricutín.

Además, cabe destacar el incremento y la abundancia de polen de Alnus entre ~27 y ~25 ka

posterior al depósito de la GCB.

 

7. Fue posible identificar los dos tipos de oscilaciones climáticas (Eventos H y Eventos D-O)

características del UCG. Para los eventos H se documenta, en general, bosques de pino, y

bajos niveles lacustres con salinidad variable. Estos eventos fueron coincidentes con las

condiciones paleo-ambientales documentadas para los EH, exceptuando el UMG, reportados

para el lago de Petén Itzá (Correa-Metrio, 2010) representados por condiciones de extrema

sequía donde se documentan comunidades vegetales que oscilaron entre bosques xerófilos

y bosques espinosos.

8. A partir del análisis espectral aplicado a las series de tiempo CHAR, CIT y COT fue posible

identificar un tipo de ciclicidad con duración de ~1358 años, la cual podría estar relacionada

con las oscilaciones, a escala milenaria, o ciclos D-O. Se documenta que los eventos D-O en

el lago de Chalco estuvieron caracterizados principalmente por un incremento en los bosques

mixtos (Quercus y vegetación mesófila) y para el MIS 3 se documentan altos valores en el

contenido de CIT.

9. La comparación entre los registros de CIT del lago de Chalco y el registro del δ18O del

espeleotema de la cuevaa de Terciopelo, Costa Rica y con el registro sedimentario de la
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cuenca del Cariaco, Venezuela, sugiere que los posibles forzamientos climáticos que

regularon los cambios ambientales y los cambios en la vegetación en la región del lago de

Chalco, durante el UCG, posiblemente haya sido una combinación de las variaciones de la

posición media de la ZCIT, de la extensión de la AMOC y de la corriente termohalina así

como los cambios en el tamaño de los mantos de hielo continental en el hemisferio norte

(principalmente Lauréntida).

10. Como perspectiva a futuro sería interesante la medición de otros proxys como por

ejemplo, la variación en el contenido de Ti con objeto de poder documentar cambios en el

aporte detrítico pluvial del lago de Chalco y por ende, poder documentar cambios en la

humedad en la región de la cuenca de México. Además, el mejoramiento del control

cronológico, mediante la obtención de nuevas dataciones o bien, la obtención de próximos

núcleos sedimentarios nos permitarán tener un mejor control cronológico en la identificación

de eventos e incluso analizar cambios paleo-ambientales y paloe-climáticos más allá de

UCG. 
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Apéndice I

LISTA DE ACRÓNIMOS

AMOC Circulación Meridional del Atlántico (por sus siglas en inglés Atlantic Meridional

Overturning Circulacion)

CHAR Tasa de acumulación de partículas de carbón (por sus siglas en inglés Charcoal

accumulation rate)

Ciclo D-O ciclo Dansgaard-Oeschger

CM Cuenca de México

C/N relación carbono-nitrógeno

CIT carbono inorgánico total

CT carbono total

COT carbono orgánico total

CONISS Análisis de agrupamiento aglomerativo estratigráficamente restringido

CVC campo volcánico Chichinautzin

DCA Análisis de correspondencia sin tendencia

EH Evento Heinrich

ENSO El Niño oscilación del sur

FVTM Faja Volcánica Transmexicana

GCB Gran Ceniza Basáltica

MIS Estadio marino isotópico (por sus siglas en inglés Marine Isotope Stage) 

NAM Sistema monzónico Norteamericano 
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NT nitrógeno total

OAN La Niña oscilación del Atlántico Norte

ODP Oscilación decenal del Pacífico

PTF Pómez Tutti Frutti

PTS Pómez Toluca Superior

SD Desvoación estándar

SM Susceptibilidad magnética

UCG Último ciclo glacial

UMG Último máximo glacial

VR Coeficiente de varianza

ZCIT Zona de convergencia intertropical
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