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INTRODUCCIÓN GENERAL 

 Las concentraciones de oxígeno atmosférico se distribuyen de forma 

homogénea y relativamente constante durante largos períodos de tiempo (e.g., 

millones de años; Berner y Canfield, 1989). En contraste, las concentraciones de 

oxígeno disuelto en las masas de agua oceánicas pueden variar espacio-

temporalmente de una manera relativamente rápida, desde escala glaciar (e.g., 

Jaccard y Galbraith, 2012) hasta estacional (e.g., Tyson y Pearson, 1991; 

Paulmier y Ruiz-Pino, 2009). El oxígeno disuelto en la superficie oceánica está 

cercano al equilibrio con la atmosfera, por lo que esta región del océano se 

encuentra generalmente bien oxigenada como resultado del intercambio de este 

gas entre la atmosfera y el mar, adicional a la producción de oxígeno resultado de 

la actividad biológica fotosintética. En agua sub-superficiales y por debajo de la 

zona fótica, la degradación de la materia orgánica consume oxígeno y su re-

oxigenación depende solamente de la advección horizontal de aguas ricas en 

oxígeno disuelto (Wilkin et al., 1997).  

 Las regiones con déficit de oxigeno persistentes (O2 <1 µM; Karstensen et 

al., 2008; Paulmier y Ruiz-Pino, 2009), conocidas como zonas de mínimo oxígeno 

(ZMO), se producen cuando la cantidad de oxígeno disuelto en la columna de 

agua se consume más rápidamente de lo que puede ser reabastecido. De manera 

general, el área de piso oceánico cubierto por las ZMOs del océano mundial 

corresponde a 1,148,000 km2 (Helly y Levin, 2004); de los cuales el 31% 

pertenece al margen oriental del Océano Pacífico. Está región se encuentra 

influenciada por vientos que favorecen el transporte de Eckman y sus surgencias 

costeras asociadas. Aunado a este proceso se encuentran los patrones de 

circulación oceánica, que dan como resultado una ZMO notable por su tamaño y 

grado de hipoxia, la cual muestra variaciones latitudinales significativas de 

profundidad, grosor e intensidad (Kamykowski y Zentara, 1990). En el Golfo de 

California (GC) la ZMO intercepta depósitos sedimentarios, inhibiendo la 

bioturbación y propiciando su excelente preservación (Thunell et al., 1993; 

Schummelmann y Lange, 1996). Adicionalmente, en el GC se presenta una 

climatología tipo monzón que da lugar a la formación de sedimentos laminados y, 

por ende, potenciándolo como una región excelente para estudiar la química redox 



XII 
 

de los registros sedimentarios en escalas milenarias, así como la variabilidad 

oceánica y climática natural de largo plazo. 

 Algunos de los indicadores utilizados para establecer las condiciones redox 

en los sedimentos son los grados de piritización (DOP; e.g., Raiswell et al., 1988; 

Gagnon et al., 1995; Henneke et al., 1997; Large et al., 2014), la concentración 

total de Mo (e.g., Dean et al., 1999; Lyons et al., 2003; Anbar et al., 2007; Dahl et 

al., 2013), y la razón entre el Fe reactivo y el total (FeRF/FeT; e.g., Poulton y 

Canfield, 2011). Cada uno de estos tres indicadores presentan límites que 

permiten distinguir tres campos redox en la columna sedimentaria (óxico: O2>1 

µm; anóxico no-sulfídico: O2<1 µM; y anóxico sulfídico o euxínico; O2<1 µM, H2S 

>1 µM: Berner, 1981). Sin embargo, no existen registros publicados de que estos 

tres indicadores hayan sido utilizados de manera conjunta para establecer las 

características redox de sedimentos antiguos o modernos.  

 El objetivo general del presente trabajo fue establecer las condiciones 

paleoredox durante el Holoceno (~11 ka AP), en los sedimentos acumulados en 

dos cuencas modernas (Cuenca Carmen y Pescadero) localizadas en la región sur 

del GC. Distinguir entre condiciones paleoredox  normalmente significa determinar 

si las condiciones al momento de la depositación eran oxidantes o reductoras. Una 

vez establecidas las condiciones paleoredox bajo las cuales fueron depositados 

los sedimentos, se intentó  discernir si estas condiciones estaban relacionadas con 

la degradación de la materia orgánica o, alternativamente, con la circulación lenta 

de masas de agua profundas, utilizando los valores de Mo/Corg y Corg. El primer 

parámetro (Mo/Corg) proporcionó información relacionada con el tiempo de 

contacto entre el sedimento y el agua sobreyacente (e.g., Algeo y Lyons, 2006; 

Goldberg et al., 2016), mientras que el segundo (Corg) se utilizó como un proxy de 

la paleoproductividad primaria (e.g., Devol y Hartnett, 2001; Burdige, 2007) en 

nuestras zonas de estudio. 

 Finalmente, es importante mencionar que la determinación de algunos de 

los proxys (Mo, Fe, Ti, S, Al) utilizados en el presente trabajo se realizó con un 

analizador de fluorescencia de rayos-X portátil (XRF).  Esta herramienta analítica 

determina la composición elemental de muestras sólidas y, aunque su desempeño 

ha sido evaluado anteriormente (e.g., Kalnicky y Singhvi, 2001; Rowe et al., 2012; 

Gutiérrez-Ginés et al., 2013; McIntosh et al., 2016), nunca se había desarrollado 
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una calibración empírica del equipo que tomara en cuenta el tiempo de exposición 

a los rayos-X, la cantidad de muestra necesaria y el material del contenedor, entre 

otros. De esta manera, otro de los objetivos de este trabajo fue demostrar que el 

XRF portátil podía ser preciso, exacto y confiable para el análisis de 

concentraciones totales de metales traza en muestras sólidas. 
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1.0 CALIBRACIÓN DE UN EQUIPO DE FLUORESCENCIA DE 
RAYOS-X PORTÁTIL (XRF) PARA LA DETERMINACIÓN 
ÓPTIMA DE CONCENTRACIONES ELEMENTALES EN 
MUESTRAS DE SEDIMENTOS 

 

Resumen 

 

 Los XRF portátiles representan una herramienta más práctica, eficiente y 
económica para determinar la composición elemental de muestras sólidas 
orgánicas e inorgánicas que las técnicas analíticas convencionales. El objetivo de 
este trabajo fue demostrar que el XRF-portátil puede ser preciso, exacto y 
confiable para el análisis de hasta 27 diferentes elementos químicos. Este objetivo 
se alcanzó mediante la optimización de una calibración empírica que, además de 
incluir materiales certificados de referencia (CRM), incorporó enfoques novedosos 
en el proceso como mezclas sólidas de CRMs y la combinación de matrices 
orgánicas e inorgánicas. Lo anterior permite incrementar significativamente el 
número de CRMs disponibles y eliminar hiatus presentes las curvas de calibración. 
Además se consideró el tiempo de incidencia del haz de rayos-X, tipo de película 
del contenedor y volumen mínimo y porcentaje de humedad de la muestra. Los 
resultados indican que se puede analizar un número reducido de elementos con 
tiempos de exposición variables o, alternativamente, un análisis multielemental 
con tiempo de exposición constante (180 s). Para disminuir costos es factible 
utilizar bolsas Ziploc® como contenedor, aunque el número de elementos 
medibles disminuye de 27 a 21, mientras que la posibilidad de contribuciones por 
elementos contaminantes aumenta. 
  

Palabras clave. XRF-portátil, elementos traza, sedimentos, XRF-calibración, 
matriz orgánica. 
  

1.1 Introducción 

La determinación de concentraciones totales de metales en muestras 

inorgánicas y orgánicas se puede realizar mediante una amplia variedad de 

técnicas analíticas, tales como espectrometría de absorción atómica (AAS), 

espectrometría de plasma-óptica acoplado inductivamente (ICP-OES), 

espectrometría de masas con plasma acoplado inductivamente (ICP-MS) y 

fluorescencia de rayos X (XRF), entre otras. A excepción del XRF, las demás 

técnicas generalmente implican grandes costos de inversión (e.g., ICP-MS), 

esfuerzos analíticos significativos (e.g., extracciones químicas), elevados costos 

de operación (e.g., reactivos, material de laboratorio, gases) y extensos tiempos 
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de análisis. En el caso del XRF, esta técnica presenta las siguientes ventajas: (1) 

las concentraciones de los elementos se obtienen directamente de la superficie de 

la muestra; (2) requiere de una mínima preparación y esfuerzo analítico; (3) las 

mediciones son rápidas (segundos a minutos); (4) se pueden medir hasta 34 

diferentes elementos de manera prácticamente simultánea (suponiendo que las 

concentraciones sean detectables); y (5) la técnica de análisis no es destructiva, lo 

que permite preservar la muestra para otros tipos de análisis. Además, 

actualmente ya se encuentran disponibles a nivel comercial equipos de XRF 

portátiles cuyas características de análisis, de acuerdo a las estipulaciones del 

producto, son equivalentes a las de los equipos de mesa. Las ventajas de un XRF 

portátil, además de las mencionadas para el XRF de mesa, son que permite 

realizar mediciones en el campo directamente sobre el substrato a analizar, sin 

necesidad de recolectarla y colocarla en un contenedor adecuado para su análisis 

y, finalmente, el costo del equipo es inferior al del XRF de mesa.  

Los XRF portátiles se han utilizado cada vez más para analizar la composición 

de metales en una diversidad de materiales y matrices, como por ejemplo rocas, 

suelos y sedimentos (Radu and Diamond, 2009; Ene et al., 2010; Markey et al., 

2008; Liangquan et al., 2005; Ramsey et al., 1995; Jenkins, 1999; De Vries and 

Vrebos, 2002; Stockmann et al., 2016), conchas de ostras (Chou et al., 2010), 

artefactos arqueológicos (Liritziz and Zacharias, 2010; Speakman y 

Shackley,2013), madera (Blook et al., 2007), y en la detección rápida de 

elementos tóxicos en productos líquidos, sólidos y semisólidos regulados por la 

Food and Drug Administration (e.g., alimentos, medicamentos, instrumental 

médico; Palmer et al., 2009; Anderson, 2009). Este tipo de mediciones han sido 

aplicadas con éxito a investigaciones paleo-ambientales (Calvert and Pedersen, 

2007; Dahl et al., 2013; Chavez et al., 2016), ambientales (Shuttleworth et al., 

2014; Gutiérrez-Ginés et al., 2013; Radu and Diamond, 2009) y geoquímicas 

(Rowe et al., 2012), entre otras. 

Si bien el desempeño de XRF portátiles ha sido evaluado anteriormente (e.g., 

Rowe et al., 2012; Kalnicky and Singhvi, 2001; Gutiérrez-Ginés et al., 2013; 

McIntosh et al., 2016), estos trabajos presentan limitaciones para su aplicación 

eficiente las cuales restringen su utilización confiable para el análisis óptimo 

elemental de diferentes tipos de materiales. Entre las limitaciones más frecuentes 
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se encuentran: (1) calibración de un número pequeño de elementos de interés, 

reduciendo la posibilidad de hacer análisis multielementales confiables; (2) 

mediciones basadas únicamente en la calibración interna del aparato; (3) 

determinación a priori del tiempo de medición con base en la desviación relativa 

como factor determinante; (4) ausencia de criterios para establecer la cantidad de 

muestra y material de su contenedor. 

Es debido a las limitaciones antes mencionadas que este trabajo tuvo como 

objetivo demostrar que los equipos de XRF portátiles pueden ser precisos y 

confiables para el análisis cuantitativo de diferentes elementos químicos. La 

calibración empírica óptima del equipo se obtuvo a través del análisis cuidadoso 

de los principales factores que influyen en la determinación de las concentraciones 

de metales traza en sedimentos marinos, suelos y matrices orgánicas. Se 

utilizaron varias aproximaciones novedosas el proceso de calibración: mezclas 

sólidas de materiales certificados de referencia (CRM), incorporación de CRMs y 

muestras de matriz orgánica, tipo de película plástica que atraviesa el haz de 

rayos-X, y geometría del contenedor. Adicionalmente se consideraron factores 

tales como tiempo de incidencia del haz de rayos-X sobre la muestra, volumen 

mínimo de muestra a analizar y porcentaje de humedad de la muestra. 

 

1.2 Métodos 

1.2.1 Descripción del instrumento 

El análisis por XRF involucra el uso de una fuente de rayos-X que se utiliza 

para irradiar la muestra, la cual a su vez fluoresce al producirse la excitación 

atómica del material. El haz incidente debe ser de suficiente energía para que los 

fotones colisionen con los electrones de los orbitales internos del átomo y emitan 

fluorescencia a una longitud de onda específica para cada elemento. El analizador 

manual Delta Premium-XRF es una unidad de 1.5 kg de peso que consiste en un 

detector de alta resolución  de deriva de silicio (DDS), un tubo de rayos-X 

miniatura de 4W  con 200 µA de  corriente máxima como fuente de excitación, y 

un ánodo de rodio. La ventana del haz de rayos-X tiene una superficie de  ~2 cm2 

(1.5 x 1.3 cm) y un procesador de pulso digital. Previo a su utilización, el equipo 

realiza una calibración interna utilizando una pieza de acero inoxidable 316 (Tabla 
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S1). Una vez que esta verificación es aprobada, el equipo permite que se inicien 

las mediciones. El DDS mide las intensidades de las señales en forma de conteos, 

los cuales son transformados automáticamente por el software del Delta Premium-

XRF portátil a concentraciones elementales (ppm y %).  

Para evitar superposiciones de los picos espectrales entre los elementos que 

componen la muestra, el aparato ejecuta su análisis utilizando dos haces de 

rayos-X: el primer haz mide los elementos V, Cr, Fe, Co, Ni, Cu, Zn, W, Hg, As, 

Se, Pb, Bi, Rb, U, Sr, Y, Zr, Th, Mo, Ag, Cd, Sn y Sb, mientras que el segundo haz 

determina Mg, Al, Si, P, S, Cl, K, Ca, Ti y Mn. La duración del tiempo de excitación 

de cada uno de los haces puede ser modificada por el usuario antes de la 

medición, dependiendo de las características de la muestra. 

 

1.2.2 Limpieza del material 

El material utilizado durante la preparación y análisis de cada uno de los 

materiales de referencia utilizados en la calibración fue siempre de plástico, el cual 

fue lavado con jabón Micro® al 2%, enjuagado dos veces con agua desionizada y 

posteriormente mantenido en una solución de HCl  al 10%  durante al menos 72 

horas. Finalmente el material fue enjuagado nuevamente dos veces con agua 

desionizada y secado en una estufa de convección a 50 ºC. Para cada uno de los 

análisis se utilizaron ~1.5 g de los 33 diferentes materiales de referencia, 

cambiando de contenedor cada que se cambiaba de material de referencia. 

 

1.2.3 Preparación de los estándares 

En todos los análisis se utilizaron muestras secas y, en caso necesario, 

fueron maceradas en un mortero de ágata hasta tener una consistencia de talco. 

Posteriormente, todas las muestras fueron empacadas en un contenedor plástico 

marca Chemplex® serie 1900, con una película de plástico circular de Mylar® 

Polyester de 6.3 cm de diámetro y 3.6 µm de grosor. Para empacar el material el 

orificio inferior del contenedor fue cubierto con la película plástica, la cual fue 

tensada y mantenida completamente lisa con la ayuda de dos anillos del mismo 

material que embonan en el contenedor y que mantienen a la película plástica en 

su posición. Una vez asegurada la película plástica, el contenedor era llenado por 

el orificio superior con ~1.5 g de muestra, la que se presionaba ligeramente hasta 
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compactarse. Finalmente, el orificio superior del contenedor era cubierto  con el 

mismo tipo de película plástica y cerrado con una tapa hecha del mismo material 

que el contenedor.  

 

1.2.4 Materiales de referencia 

 Las muestras utilizadas en la calibración del XRF se llevaron a cabo 

utilizando un total de 33 diferentes muestras (Tabla 1.1) que comprendieron 

estándares certificados con matrices inorgánicas (SS-CRM) y orgánicas (O-CRM). 

También se analizaron una serie de estándares internos recolectados en 

diferentes ambientes, que incluyeron muestras de sedimentos (SS-RM) y matrices 

orgánicas (tapetes microbianos; O-RM). Finalmente, como una contribución 

novedosa de este trabajo, se incluyeron dentro de las 33 muestras analizadas una 

serie de combinaciones de CRMs (M-CRM), que fueron creadas mezclando los 

CRMs Metals in Soil (CRM1) y PACS-2 (CRM2) en las proporciones 

(CRM1:CRM2) 1:1, 1:3, 3:1 y 1:7. Los estándares internos corresponden a 

muestras cuyas concentraciones han sido anteriormente reportadas (Nava-López, 

2002; Huerta-Díaz et al., 2008; Herzka et al., 2014 y Valdivieso-Ojeda, 2009) o 

determinadas en nuestro Laboratorio de Biogeoquímica de Sedimentos (AGC-E7, 

BTS-21 y BTS-7). Todos los estándares internos fueron digeridos mediante la 

extracción química total descrita por Carignan y Tessier (1988) y sus 

concentraciones determinadas por espectrofotometría de absorción atómica con 

flama (Varian modelo AA240FS); las concentraciones de Mo y V se determinaron 

con un horno de grafito (Varian modelo AA880Z) debido a que sus 

concentraciones en el material de referencia interno se encuentran por debajo del 

límite de detección del absorción atómica con flama. Finalmente, las 

concentraciones de carbono total (Ct) e inorgánico (Ci) fueron analizadas en los 

CRMs y muestras orgánicas (Tabla 1.1), utilizando in coulómetro de CO2 (UIC, Inc. 

Modelo CM150) equipado con módulos de acidificación y de combustión. El 
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Tabla 1.1 Materiales de referencia certificados inorgánicos (CRM), mezclas de CRM, CRMs orgánicos y estándares internos 
(sedimentos y muestras orgánicas) utilizados en la calibración del XRF-portátil utilizado en este trabajo. Los valores de 
carbono orgánico, que se midieron en este trabajo se incluyen a modo de referencia. 

 No. Código Descripción 

   CRMs de sedimentos y suelos (SS-CRM) 

 1 PACS-2 CRM de sedimento marino para metales traza y otros constituyentes de Esquimalt Harbor, British 
Columbia, National Research Council of Canada (NRCC). 

2 MESS-3 CRM de sedimentos marinos para metales traza y otros constituyentes de Beaufort Sea, NRCC. 

3 HISS-1 CRM de sedimentos marinos para metales traza y otros constituyentes de Hibernia Shelf, NRCC. 

4 BCSS-1 CRM de sedimentos marinos para metales traza y otros constituyentes de Baie des Chaleurs, Gulf 
of St. Lawrence, NRCC. 

5 TM-FWS CRM de sedimentos de agua dulce para metales traza, Sigma-Aldrich. 

6 ES-1646a CRM de sedimentos estuarinos para elementos traza, National Institute of Standards and 
Technology (NIST). 

7 NIST-2702 Compuestos inorgánicos de sedimentos marinos de Baltimore Harbor, NIST. 

8 MS Metales en suelos, Environmental Resources Associates (ERA), Lot # D079. 

9 TCLP Soil Metales traza inorgánicos en suelos (PriorityPollutnT™), Lot #239, ERA. 

  Mezclas de CRM de sedimentos (M-CRM) 

 10 Mezcla  1 Mezcla  MS:PACS-2 (razón 1:1). 

11 Mezcla  2 Mezcla  MS:PACS-2 (razón 1:3). 

12 Mezcla  3 Mezcla  MS:PACS-2 (razón 3:1). 

13 Mezcla  4 Mezcla  MS:PACS-2 (razón 1:7). 

  Muestras de sedimentos (SS-RM) 

 14 MTX-2 Sedimentos marinos profundos de la costa del NO de la península de Baja California, México1.  

15 MTX-3 Sedimentos marinos profundos de la costa del NO de la península de Baja California, México1. 

16 RP-43 Sedimentos marinos del puerto de Ensenada, Baja California, Mexico2. 
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Tabla 1.1 Continuación. 

 No. Código Descripción 

   Muestras de sedimentos (SS-RM) (cont.) 

 17 RP-104 Sedimentos marinos del puerto de Ensenada, Baja California, Mexico2. 

18 SAUZAL Sedimentos marinos del puerto de El Sauzal, Baja California, Mexico2. 

19 XIXIMI-1 Sedimentos marinos profundos del Golfo de México3. 

20 XIXIMI-2 Sedimentos marinos profundos del Golfo de México3. 

21 XIXIMI-3 Sedimentos marinos profundos del Golfo de México3. 

22 AGC-E6 Sedimentos marinos del Alto Golfo de California, datos no publicados. 

23 AGC-E7 Sedimentos marinos del Alto Golfo de California, datos no publicados. 

24 BTS-21 Sedimentos marinos de la Bahía Todos Santos, datos no publicados. 

25 BTS-7 Sedimentos marinos de la Bahía Todos Santos, datos no publicados. 

  CRMs orgánicos (O-CRM) 

 26 Sargasso CRM biológico de Sargassum fulvellum, Shimoda Bay, Japan; National Institute for 
Environmental Studies (NIST; Corg: 27 mmol g-1). 

27 Tomato CRM de hojas de tomate para elementos traza en material botánico (NIST; Corg: 29 mmol g-1). 

28 Citrus-1572 CRM de hojas de cítricos para elementos traza en material botánico (NIST; Corg: 33 mmol g-1). 

29 Tissue-2976 CRM de tejido muscular para elementos traza en tejidos de moluscos bivalvos marinos (NIST; 
Corg: 29 mmol g-1). 

  Muestras orgánicas (O-RM) 

 30 Lyngbya 3 Tapete microbiano hipersalino Lyngbya sp, Laguna Ojo de Liebre, Baja California Sur, México 
(Corg: 4.5 mmol g-1)4. 

31 LF01 3 Tapete microbiano hipersalino, Laguna Figueroa, Baja California, Mexico (Corg: 5.5 mmol g-1)4. 

32 P5 B2 Tapete microbiano hipersalino, Laguna Ojo de Liebre, Baja California Sur, México (Corg: 4.2 
mmol g-1)4. 

1Nava-López, 2002; 2Huerta et al., 2008; 3Herska et al., 2014; 4Valdivieso-Ojeda, 2009.
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carbono orgánico (Corg) se calculó como la diferencia entre Ct y Ci. La calibración 

de los equipos se realizó con un estándar de polvo de CaCO3 (Mallinckrodt® 4072) 

con un porcentaje de recuperación de 101.63±0,62% (n = 6). Los blancos 

estuvieron siempre por debajo del límite de detección del instrumento (8.8x10-3 mg 

C). 

1.2.5 Curvas de calibración 

 Los modelos de regresión lineal se calcularon utilizando el modelo de 

Pearson, tanto con la regresión ajustada al origen, como incluyendo el valor 

calculado del intercepto en el eje de la variable independiente. Los valores 

arrojados por el equipo (variable dependiente) se compararon con los valores de 

las muestras de referencia (variable independiente), todos expresados en términos 

de concentración en unidades de µmol g-1. También se reportan los parámetros 

estadísticos coeficiente de correlación de Pearson (R), número de datos (n), 

significancia de la correlación de Pearson (P), pendiente de la curva (m), 

intercepto en el eje de las ordenadas (a) y error estándar (SE) de m y a. Para cada 

elemento analizado se obtuvo su rango lineal operacional con su respectivo límite 

de detección (DLcal), este último definido como tres veces el promedio de las 

desviaciones estándar de cada uno de las mediciones con las que se construyó su 

curva de calibración (Kalnicky y Singhvi, 2001). Adicionalmente, se cuenta con el 

límite de detección provisto por el fabricante del equipo (DLXRF). 

 

1.2.6 Selección del grosor de la capa de muestra a analizar 

 Se seleccionó el grosor más adecuado de la capa del material a analizar, ya 

que este factor está en función de la densidad de la muestra y de la geometría del 

contenedor. La selección se realizó utilizando cinco contenedores de plástico 

Chemplex® con película plástica Mylar®, a cada uno de los cuales se les 

agregaron 0.5, 1.0, 1.5, 2.0 y 3.0 g del estándar certificado MESS-3, 

correspondiendo a grosores de  0.2, 0.4, 0.6, 0.8 y 1.2 cm, y a volúmenes de 2.0, 

4.0, 5.9, 7.9 y 12 cm3, respectivamente. Posteriormente, cada una de las muestras 

fue analizada con el XRF portátil con un tiempo de medición de 180 s. 
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1.2.7 Tipo de película plástica que atraviesa el haz de rayos-X y geometría 

del contenedor 

 Se utilizaron tres tipos de películas plásticas de diferente composición y 

grosor para evaluar su efecto en los resultados de los análisis de las muestras: (1) 

plástico Mylar® Polyester de 3.6 µm de grosor constante; (2) dos plásticos de 

cocina comercial, uno marca Pétalo® y otro marca Store it®; y (3) bolsas de 

plástico tipo Ziploc® de 1”x1” (2.5x2.5 cm). Los ensayos (1) y (2) involucraron el 

uso de tres contenedores marca Chemplex® cubiertos con cada una de las 

películas plásticas mencionadas anteriormente (Mylar®, Store it® y Pétalo®). Los 

análisis se realizaron siempre con un tiempo de medición de 180 s e implicaron 

lecturas con y sin muestra, utilizando los diferentes plásticos considerados. Para 

este ensayo se utilizó únicamente el CRM MESS-3, pero utilizando ~2.0 g para el 

Chemplex® con película Mylar® y con plástico comercial y ~1.0 g para la bolsa  tipo 

Ziploc® que, como se verá más adelante, representa la cantidad mínima necesaria 

para realizar la medición con este tipo de bolsa. 

 Adicionalmente y con la finalidad de probar si existe una manera más 

práctica y económica para realizar análisis con el XRF-portátil, se utilizaron dos 

tipos de contenedores con diferentes costos de adquisición: (1) el recipiente de 

plástico Chemplex® (con película plástica Mylar®), y (2) bolsas más económicas de 

plástico tipo Ziploc® de 1”x1” (2.5x2.5 cm) que pueden ser adquiridas localmente. 

Ambos contenedores fueron descritos arriba. 

 

1.2.8 Prueba de humedad 

 Otro factor que potencialmente puede influenciar la precisión del análisis 

por XRF es el contenido de humedad de la muestra. Para evaluar este factor se 

compararon los resultados de los análisis de los estándares certificados MESS-3, 

PACS-2 y HISS-1 antes y después de permanecer en un horno de convección a 

65 ºC durante 24 horas.  

 

1.3 Resultados y discusiones 

 

 El XRF puede medir 34 elementos, de los cuales a seis (Y, Zr, W, U, Bi y 

Th) no fue posible construirles sus curvas de calibración debido a que no se 
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contaba con al menos cuatro CRMs con niveles detectables de estos elementos. 

Para el caso especial del Mg, aunque se disponía de 12 CRMs con valores 

reportados (rango de 31-605 µmol g-1), los resultados de sus mediciones no fueron 

detectados por el equipo por lo que probablemente estén por debajo del límite de 

detección del equipo (DLXRF) el cual no es reportado por el fabricante. Los otros 27 

elementos (V, Cr, Fe, Co, Ni, Cu, Zn, Hg, As, Se, Pb, Rb, Sr, Mo, Ag, Cd, Sn, Sb, 

Al, Si, P, S, Cl, K, Ca, Ti, Mn) fueron detectados por el equipo de XRF.  

 Los resultados obtenidos de las curvas de calibración ajustadas al origen y 

con el valor calculado del intercepto en el eje de las ordenadas permitieron 

seleccionar las mejores curvas para la cuantificación de los diferentes elementos 

(e.g., Figura 1.1). Los criterios para seleccionar las mejores curvas de calibración 

fueron los siguientes parámetros estadísticos, ordenados en orden de importancia: 

número de datos (n), coeficiente de correlación (R), significancia estadística (P), 

intercepto en el eje de las ordenadas (a), y error estándar de la pendiente (RSE). 

El número de estándares utilizados en la calibración fue el parámetro considerado 

como el más importante debido a que el resultado es más confiable y determina el 

rango de linealidad de las mediciones entre mayor sea el número de ellos. Los 

siguientes dos parámetros estadísticos (R y P) determinan la robustez de ajuste 

del modelos de regresión; valores bajos en los coeficiente de correlación son 

atribuidos a factores tales como la falta de homogeneidad de la muestra y bajas 

concentraciones de los elementos en relación con los límites de detección del 

aparato. Cabe señalar que, dado que los valores de R para las curvas ajustadas al 

origen no son significativos desde el punto de vista estadístico (Tjallingii et al., 

2007), los programas estadísticos y las hojas de cálculo son incapaces de 

proporcionar este parámetro. Posteriormente, se seleccionó la curva ajustada al 

origen sobre la que intercepta el eje de las ordenadas ya que se supuso que los 

valores extrapolados a cada eje deberían de coincidir en el origen. Curvas con 

intercepto en cualquiera de los ejes implica necesariamente la presencia de 

valores negativos, ya sea en los conteos del equipo o en las concentraciones de 

los estándares. Finalmente y en igualdad de condiciones, se eligió la curva con el 

menor porcentaje de error (RSE) como la mejor curva de calibración. Los 

parámetros estadísticos de las curvas de calibración (con y sin ajuste al origen) 



 

para todos los elementos analizados a diferentes tiempos de exposición se 

encuentran disponibles en la información suplementaria (Tabla S2).
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 Los resultados obtenidos con los diferentes parámetros fueron clasificados 

en dos grupos: el primer grupo incluye los mejores resultados obtenidos con base 

en los criterios antes mencionados con y sin intercepto en el eje de las ordenadas 

(Tabla 1.2a y 1.2b, respectivamente), que  pueden ser utilizados para la medición 

de un número reducido de elementos selectos, para de esta manera obtener 

resultados óptimos de sus concentraciones. Todos los elementos presentan sus 

mejores parámetros cuando se ajustan con el modelo de regresión lineal al origen 

(Tabla 1.2b), excepto P y Si que tienen sus mejores parámetros estadísticos (R y 

P) cuando la curva intercepta al eje de las ordenadas (Tabla 1.2a); el RSE 

disminuye un 3% para P cuando su curva no se ajusta a la intersección, mientras 

que para el Si el porcentaje de error es 9,7% más alto cuando no hay ningún 

ajuste al origen. Se obtuvieron un total de 54 (27 pares) regresiones lineales 

significativas para los 27 elementos detectados. Como se muestra en la Tabla 

1.2a, el intervalo de valores de R fue 0.761 (Ni) a 0.997 (Se), con curvas de 

calibración que incluyen un mínimo de cuatro (Rb) y un máximo de 29 (Fe) 

observaciones (n). La significación estadística (P) de las correlaciones fue siempre 

muy robusta, ya que para las 54 regresiones lineales mostradas en la Tabla 1.2a y 

2b, 47 (87%) tienen valores de P≤0.001, cinco (9%) tenían valores de 

0.001<P≤0.01, y sólo dos (4%) tenían valores de 0.01<P≤0.05. Finalmente los 

valores de RSE asociados a la pendiente fueron de entre 3.2 y 38% sin ajuste al 

origen (Tabla 1.2a) y entre 2.2 a 19% con ajuste (Tabla 1.2b); Sin embargo 41 

(76%) de las 54 regresiones mostraron valores de RSE <10% (Tabla 1.2a y 1.2b). 

 El segundo grupo  incluyó los mejores parámetros para realizar mediciones 

multielementales (Tabla S3), y requiere que todas las mediciones sean realizadas 

con un tiempo de exposición de 180 s. La selección de este tiempo de exposición 

se basa en que del total de los 27 elementos considerados en la Tabla 1.2a y 1.2b, 

el tiempo de exposición predominante (37% del total, equivalente a 10 elementos) 

fue de 180 s. El resto de los tiempos de exposición considerados (5, 10, 20, 30 y 

60 s) representaron únicamente entre el 7-19% del total (Tabla 1.2). De las 54 

regresiones lineales obtenidas, solamente dos (Cl, con y 



14 
 

Tabla 1.2a. Parámetros estadísticos óptimos y tiempos de exposición (T) para cada uno de los elementos analizados. Se 
incluyen regresiones lineales sin ajuste al origen. 

           
Elemento n R a P m±SE 

RSE 
(%) 

OLR 
(µmol g-1) 

DLcal 
(µmol g-1) 

DLXRF 
(µmol g-1) 

T 
(s) 

                      Ag 6 0.993 0.022±0.023 * 1.064±0.063 5.9 0.12-0.618 0.013 0.56 180 
Al 16 0.944 (0.11±1.5)x102 * 0.682±0.064 9.3 (1.5-26.6)x102 39 na 20 
As 13 0.990 0.080±0.055 * 1.195±0.051 4.3 0.069-3.10 0.019 0.093 60 
Ca 16 0.971 97±88 * 1.097±0.072 6.5 (0.35-33.2)x102 7.5 na 10 
Cd 6 0.993 0.022±0.029 * 0.825±0.049 6.0 0.080-1.03 0.022 0.36 180 
Cl 6 0.976 9.3±3.8 * 3.60±0.40 11 (2.8-62.3)x102 12 71 60 
Co 9 0.925 0.87±0.87 * 10.8±1.7 16 2.5-6.90 0.35 1.1 30 
Cr 13 0.975 0.11±0.12 * 0.742±0.051 6.8 0.66-5.21 0.12 0.49 180 
Cu 26 0.985 0.16±0.077 * 1.167±0.042 3.6 0.14-5.37 0.075 0.68 20 
Fe 29 0.977 56±27 * 1.130±0.047 4.2 (0.022-16.2)x102 4.2 1.8 10 
Hg 12 0.944 0.0042±0.0016 * 6.75±0.75 11 0.011-0.367 0.0039 0.055 180 
K 13 0.961 7.3±6.3 * 1.25±0.11 8.7 (0.21-19.4)x102 2.1 na 60 

Mn 22 0.990 0.76±0.47 * 1.011±0.032 3.2 0.99-399.0 0.33 0.51 30 
Mo 16 0.982 0.023±0.0081 * 0.934±0.048 5.2 0.018-0.439 0.0043 0.073 180 
Ni 7 0.761 0.99±0.86 *** 1.46±0.56 38 0.32-2.79 0.045 0.75 180 
P 9 0.917 89±9.4 * 0.570±0.094 16 91-253 5.2 (8.1)x102 10 
Pb 22 0.975 0.018±0.025 * 1.089±0.055 5.1 0.019-0.911 0.0073 0.063 60 
Rb 4 0.984 0.13±0.12 *** 1.07±0.14 13 0.067-1.44 0.021 0.07 10 
S 9 0.917 77±36 * 0.63±0.10 16 (0.44-4.57)x10-2 5.5 (4.1)x102 5 
Sb 6 0.961 0.17±0.15 ** 2.13±0.31 14 0.13-1.94 0.036 0.78 180 
Se 8 0.997 0.0018±0.0202 * 1.162±0.038 3.3 0.016-1.30 0.0048 0.1 180 
Si 5 0.973 (3.2±1.6)x103 ** 0.99±0.14 14 (60-124)x102 40 na 20 
Sn 7 0.953 0.093±0.109 * 1.04±0.15 14 0.15-1.51 0.029 0.67 180 
Sr 10 0.966 0.085±0.183 * 0.981±0.092 9.4 0.92-2.88 0.017 0.057 30 
Ti 9 0.976 14.4±6.2 * 0.758±0.064 8.5 17-156 1.8 3.1 30 
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Tabla 1.2a. Continuación 

Elemento n R a P m±SE 
RSE 
(%) 

OLWR 
(µmol g-1) 

DLcal 
(µmol g-1) 

DLXRF 
(µmol g-1) 

T 
(s) 

V 10 0.817 2.10±0.72 ** 0.86±0.22 25 2.6-8.15 0.27 na 180 
Zn 26 0.966 0.12±0.16 * 0.989±0.054 5.5 0.071-7.09 0.063 0.31 20 

       Mínimo 4 0.761 --- --- --- 3.2 --- 0.0039 0.055 5 
Máximo 29 0.997 --- --- --- 38 --- 40 (8.1)x102 180 

Nota: n=número de observaciones; R=coeficiente de correlación; P=significancia estadística (*P≤0.001; **0.001<P≤0.01 y 
***0.01<P≤0.05); a=intercepto con el eje de las ordenadas; m=pendiente; SE=error estándar asociado a la pendiente; 
RSE=error estándar relativo (calculado como SE*100/m); OLR=rango lineal operacional; DLcal=límite de detección 
calculado; DLXRF=límite de detección proporcionado por el fabricante; na=no disponible y nc=no computable. 
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Tabla 1.2b. Parámetros estadísticos óptimos y tiempos de exposición (T) para cada uno de los elementos 
analizados. Se incluyen regresiones lineales con ajuste al origen (a=0). 

          
Elemento n R P m±SE 

RSE 
(%) 

OLWR 
(µmol g-1) 

DLcal 
(µmol g-1) 

DLXRF 
(µmol g-1) 

T 
(s) 

                    Ag 6 nc * 1.117±0.029 2.6 0.12-0.618 0.013 0.56 180 
Al 16 nc * 0.725±0.026 3.6 (1.5-26.6)x102 39 na 20 
As 13 nc * 1.141±0.036 3.2 0.069-3.10 0.019 0.093 60 
Ca 16 nc * 1.149±0.054 4.7 (0.35-33.2)x102 7.5 na 10 
Cd 6 nc * 0.853±0.031 3.6 0.080-1.03 0.022 0.36 180 
Cl 6 nc * 3.61±0.23 6.3 (2.8-62.3)x102 12 71 60 
Co 9 nc * 9.16±0.39 4.2 2.5-6.91 0.25 1.1 60 
Cr 13 nc * 0.776±0.029 3.7 0.66-5.21 0.12 0.49 180 
Cu 26 nc * 0.801±0.022 2.8 0.14-5.37 0.075 0.68 20 
Fe 29 nc * 1.206±0.032 2.6 (0.022-16.2)x102 4.2 1.8 10 
Hg 12 nc * 6.62±0.52 7.8 0.011-0.367 0.0039 0.055 180 
K 13 nc * 1.239±0.067 5.4 (0.21-19.4)x102 2.1 na 60 

Mn 22 nc * 1.048±0.023 2.2 0.99-39.0 0.33 0.51 30 
Mo 16 nc * 1.025±0.042 4.1 0.018-0.439 0.0043 0.073 180 
Ni 7 nc ** 0.84±0.16 19 0.32-2.79 0.045 0.75 180 
P 9 nc * 1.17±0.22 19 43-252 2.1 (8.1)x102 60 
Pb 22 nc * 1.061±0.038 3.6 0.019-0.911 0.0073 0.063 60 
Rb 4 nc ** 1.023±0.080 7.9 0.062-1.45 0.029 0.07 5 
S 9 nc * 0.828±0.060 7.3 (0.44-4.57)x10-2 5.5 (4.1)x102 5 
Sb 6 nc * 1.85±0.17 8.9 0.13-1.94 0.036 0.78 180 
Se 8 nc * 1.164±0.026 2.3 0.016-1.30 0.0048 0.1 180 
Si 5 nc * 0.723±0.031 4.3 (60-122)x102 81 na 5 
Sn 7 nc * 0.934±0.079 8.5 0.15-1.51 0.029 0.67 180 
Sr 10 nc * 1.020±0.036 3.5 0.92-2.88 0.017 0.057 30 
Ti 9 nc * 0.891±0.036 4.0 17-156 1.8 3.1 30 
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Tabla 1.2b. Continuación. 

Elemento n R P m±SE 
RSE 
(%) 

OLWR 
(µmol g-1) 

DLcal 
(µmol g-1) 

DLXRF 
(µmol g-1) 

T 
(s) 

V 10 nc * 1.42±0.14 9.8 2.6-8.15 0.27 na 180 
Zn 26 nc * 1.021±0.033 3.3 0.071-7.09 0.063 0.31 20 

      Mínimo 4 --- --- --- 2.2 --- 0.0039 0.055 5 
Máximo 29 --- --- --- 19 --- 81 (8.1)x102 180 

Nota: n=número de observaciones; R=coeficiente de correlación; P=significancia estadística (*P≤0.001; 
**0.001<P≤0.01 y ***0.01<P≤0.05); a=intercepto con el eje de las ordenadas; m=pendiente; SE=error 
estándar asociado a la pendiente; RSE=error estándar relativo (calculado como SE*100/m); OLR=rango 
lineal operacional; DLcal=límite de detección calculado; DLXRF=límite de detección proporcionado por el 
fabricante; na=no disponible y nc=no computable. 
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sin intercepto al eje de las ordenadas) no fueron estadísticamente significativas 

(P>0.05). El rango de R para  las otras 52 curvas de calibración (Tabla S3) estuvo 

entre 0.761 (Ni) a 0.997 (Se), con una significancia estadística P≤0.001 para 42 

(81%); ocho (15%) con 0.001<P≤0.01, y solamente dos (4%; Ni, Rb) con 

0.01<P≤0.05. De las 52 curvas de calibración mostradas en la Tabla S3, 71% (37) 

muestran valores de RSE <10%, con un rango de 2.3% (Mn, Se) a 38% (Ni), 

mientras que el rango para DLcal estuvo entre 0.0039 (Hg) y 15 (Si) µmolg-1 (Tabla 

S3). Los resultados obtenidos en estas Tablas (1.2 y S3) demuestran que no 

necesariamente tiempos más largos de exposición dan como resultado mejores 

estimaciones para las concentraciones elementales (e.g., S y Rb), contrario a lo 

propuesto por Dahl et al., 20013 que señalan que la precisión analítica del XRF 

mejora con el aumento del tiempo de conteo. Considerando que el tiempo de 

exposición predominante para análisis multielementales fue de 180 s, se optó por 

realizar el resto de las pruebas de calibración utilizando este tiempo de exposición 

 Por otra parte, se supuso que a mayor tiempo de exposición se obtendrían 

mejores límites de detección de los elementos analizados; sin embargo, como se 

muestra en la Tabla 1.3, los resultados de los límites de detección calculados 

(DLcal) demuestran que, inclusive a tiempos cortos de exposición (5 s para todos 

los casos), los  límites de detección proporcionados por la compañía (DLXRF) 

fueron: mayores a los obtenidos en este estudio para 12 (80%) de los 15 

elementos para los que se pudo hacer una comparación y, más baja para tres 

(20%) de ellos, con valores de DLcal entre 0.026-84 µmol g-1. Para el caso 

específico de Al, Ca, K, Si y Zn, los valores DLXRF no fueron proporcionados por el 

fabricante, por lo que los valores obtenidos en este estudio podría ser una buena 

aproximación de este parámetro, al menos para nuestro analizador XRF-portátil. El 

DLcal para Ag, Cd, Co, Cr, Ni, Sb, Sn y V no se reportó debido a que sus 

regresiones lineales no fueron estadísticamente significativas para un tiempo de 

exposición de 5 s (Tabla 1.3). Por último, la comparación de la DLcal obtenido con 

los resultados óptimos que se muestran en la Tabla 1.2a y 1.2b, muestra que 

nuestro valor es menor que el DLXRF proporcionado por el fabricante para todos los 

elementos, excepto el Fe que tiene un DLcal que es 2.4 mol g-1 mayor que el DLXRF 

del fabricante. 
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Tabla 1.3. Diferencia entre los límites de detección calculados 
(DLcal) y los proporcionados por el fabricante (DLXRF) para un 
tiempo de exposición (T) de 5s. 

Elemento P 
T 

(s) 
DLcal 

(µmol g-1) 
DLXRF 

(µmol g-1) 
DLXRF-DLCal 

(µmol g-1) 

      Ag ns 5 0.036 0.56 0.52 
Al * 5 84 na -- 
As * 5 0.071 0.093 0.022 
Ca * 5 11 na -- 
Cd ns 5 -- 0.356 -- 
Cl ** 5 42 71 29 
Co ns 5 -- 1.1 -- 
Cr ns 5 -- 0.49 -- 
Cu * 5 0.16 0.68 0.52 
Fe * 5 5.9 1.8 -4.1 
Hg ** 5 0.028 0.055 0.027 
K * 5 7.1 na -- 

Mn * 5 0.82 0.51 -0.31 
Mo * 5 0.028 0.073 0.045 
Ni ns 5 -- 0.75 -- 
P ** 5 7.6 807 799 
Pb * 5 0.026 0.063 0.037 
Rb *** 5 0.029 0.07 0.041 
S * 5 5.5 405 400 
Sb ns 5 -- 0.78 -- 
Se * 5 0.032 0.1 0.068 
Si ** 5 81 na -- 
Sn ns 5 -- 0.67 -- 
Sr * 5 0.041 0.057 0.016 
Ti * 5 4.4 3.1 -1.3 
Zn * 5 0.13 na -- 
V ns 5 -- 0.31 -- 

      P=significancia estadística (*P≤0.001; **0.001<P≤0.01; 
***0.01<P≤0.05; ns=no significativo); na=no disponible. 

 

 A los resultados obtenidos en la selección del grosor de la capa de muestra 

a analizar, se les aplicó una prueba de bondad de ajuste elemento por elemento, 

mediante un modelo de homogeneidad que integra las diferencias entre valores 

esperados y observados [hipótesis nula (H0): valores observados = valores 

esperados; hipótesis alterna (Ha): valores observados ≠ valores esperados]. Esta 
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prueba permite comparar si ambas observaciones son iguales o diferentes entre 

sí, y matemáticamente se expresa como: 

 

ܺ௖௔௟
ଶ =  ∑ (௢௕௦௘௥௩௔ௗ௢௦ି௘௦௣௘௥௔ௗ௢ )మ

௘௦௣௘௥௔ௗ௢௦
௞
ଵ  , (1) 

 
 
ܺ௖௥௜

ଶ =  ܺ଴.ଽହ,௞ିଵ
ଶ  (2) 

 
 
en donde k se refiere al total de las categorías o clases que se quieren comparar. 

Para lograr nuestro objetivo, se plantearon dos diferentes pruebas con hipótesis 

distintas. La primera establece que los valores observados (correspondientes a los 

resultados obtenidos analizando 1.0, 1.5, 2.0, y 3.0 g del CRM MESS-3; k=4) son 

iguales (P=95%) al resultado obtenido de analizar únicamente 0.5 g del mismo 

CRM. La segunda prueba establece que los resultados obtenidos de medir 1.0, 

1.5, 2.0 y 3.0 g (k=5) son todos iguales entre sí.  

Los resultados obtenidos para la primera prueba estadística (Tabla S4), en 

donde H0: 0.5=1.0=1.5=2.0=3.0 g, demuestran que el 46% de las veces (11 de los 

24 elementos comparados) H0 es rechazada y que, por lo tanto, hay diferencias 

significativas (P=95%) entre ambos grupos de elementos. La segunda hipótesis 

(H0: 1.0=1.5=2.0=3.0 g), sin embargo, es aceptada en el 100% de las 

observaciones, lo que implica que no hay diferencias estadísticamente 

significativas (P=95%) en los valores obtenidos para cada uno de los elementos, 

independientemente del grosor de la muestra analizada, siempre y cuando este 

grosor sea >0.4 cm (equivalente a 1.0 g ó 2.0 cm3 para el CRM MESS-3). Estos 

resultados concuerdan con lo reportado por Kalnicky y Singhvi, 2001, quienes 

especifican que la profundidad máxima de penetración de los rayos-X es de ~2 

mm para una matriz de suelo, ya que consideran que un grosor >5 mm es una 

capa infinitamente gruesa para este tipo de análisis.  

 Los resultados de las pruebas utilizando películas plásticas de diferente 

composición y grosor en recipientes vacíos indicaron que el plástico más 

adecuado para los análisis es la película plástica Mylar®. Estos resultados 

demuestran que, tanto las películas plásticas (Pétalo®, Store it®) como la bolsa tipo 

Ziploc®, tienen más “impurezas” que la película plástica Mylar® (Tabla S5). Como 
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se puede observar en esta tabla, de los 34 elementos analizados por el equipo, 20 

(Ag, Al, As, Ca, Cd, Cl, Cu, K, Mo, Ni, P, Rb, S, Si, Sr, Th, U, Y, Zn, Zr) fueron 

detectados como impurezas y al menos 18 (90%) fueron parte de la composición 

elemental de los plásticos de cocina (Pétalo® y Store it®) y diez (50%) de las 

bolsas tipo Ziploc®, comparado con únicamente seis (30%) detectados en la 

película Mylar®, de los cuales cuatro (Ni, P, Si, Zn) presentaron valores por debajo 

del DLcal. Además de la fuente de error que la composición de los plásticos 

comerciales implica, hay que recordar que la película Mylar® es de grosor 

constante (3.6 µm), lo que asegura uniformidad en la geometría del análisis entre 

muestras. 

 Con la finalidad de probar si existe una manera más práctica y económica 

para realizar análisis con el XRF portátil, se construyeron curvas de calibración 

utilizando tanto contenedores Chemplex® con película plástica Mylar® (Tabla S3) 

como con bolsas de plástico tipo Ziploc® (Tabla S6). Para los plásticos Pétalo® y 

Store it® no se realizaron curvas de calibración debido a la alta cantidad de 

elementos interferentes presentes como impurezas en ambos materiales (Tabla 

S5). De manera general, con las bolsas tipo Ziploc® se obtuvo una disminución en 

el número de elementos que pueden ser calibrados por el equipo comparadas con 

la película Mylar® (Tabla S6). Con esta película se pudieron construir curvas 

estadísticamente significativas con un total de 26 elementos (tiempo de 

exposición: 180 s), mientras que para las bolsas de plástico tipo Ziploc® se 

pudieron construir curvas únicamente para 21 elementos utilizando el mismo 

tiempo de exposición de 180 s. El rango de valores de R en este caso estuvo entre 

0.730 (S) y 0.997 (Se), con curvas de calibración que incluyeron un mínimo de 

cuatro (Rb) y un máximo de 28 (Fe) datos (n). La significancia estadística de la 

correlación (P) para las bolsas tipo Ziploc® fue de ≤0.001 para 38 (90%) de las 

curvas construidas, dos (5%; Cl y Rb) con 0.001<P≤0.01, y dos más (5%; P y Rb) 

con 0.01<P≤0.05, con valores de RSE en el rango entre 1.9-38% (Cu y S, 

respectivamente). El rango para DLcal estuvo entre 0.012 (Hg, Pb) y 19 (Cl) µmol g-

1. Cabe mencionar, que a pesar de que los elementos Al, CO, Ni, Sr y V mostraron 

valores detectables por el instrumento, las curvas de calibración obtenidas con 

bolsas tipo Ziploc® son dispersas y, como consecuencia, no son estadísticamente 

significativas (P>0.05). Aunque nuestros resultados muestran que es factible 
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analizar 21 elementos utilizando estas bolsas como contenedores, es importante 

tener en cuenta que la composición de las bolsas tipo Ziploc® vacías puede variar 

y, que contiene elementos contaminantes (e.g., Al, Si, Cl, K, Ca, Sr, y, Zr, Ag y Cd; 

Tabla S5) que representan una fuente de error en la determinación de las 

concentraciones de metales totales de una muestra. 

 No obstante, y a pesar de que las curvas de calibración obtenidas con la 

película plástica Mylar® y las bolsas de plástico tipo Ziploc® son equivalentes para 

algunos de los elementos (e.g., comparar las Tablas S3 y S6), es importante 

considerar que las bolsas solamente pueden ser utilizadas en la determinación de 

aquellos elementos que sean detectables con ambos plásticos, siempre y cuando 

las curvas de calibración y el material de análisis se analicen con el mismo tipo de 

contenedor. Lo anterior, implica que los costos de análisis podrían disminuir 

significativamente para aquellos elementos detectables con bolsas tipo Ziploc®, ya 

que son más baratas y fáciles de conseguir que los contenedores Chemplex® con 

película Mylar®, siempre y cuando se tome en cuenta la posibilidad de que exista 

una mayor contribución de elementos contaminantes, dependiendo de la marca de 

bolsa tipo Ziploc® que se utilice.  

 Adicionalmente, se realizaron cuatro diferentes pruebas de bondad de 

ajuste que compararon si los resultados obtenidos elemento por elemento eran (1) 

todos iguales entre sí, independientemente de la película plástica utilizada en el 

análisis (H0: Mylar®=Store it®=Pétalo®= tipo Ziploc®; k=4; P=0.95); o (2) si los 

resultados obtenidos con la película Mylar® eran iguales (k=2; P=0.95) a los 

obtenidos con cada uno de los otros tres diferentes plásticos ensayados: (a) H0: 

Mylar®=Pétalo®, (b) H0: Mylar®=Store it® y (c) H0: Mylar®= tipo Ziploc®. Los 

resultados de la prueba (1) indican que los valores obtenidos para cada uno de los 

plásticos fueron todos diferentes entre sí (i.e., H0 es rechazada el 100% de las 

veces), lo que implica que existen diferencias estadísticamente significativas 

(P=95%) entre los cuatro diferentes materiales utilizados. La prueba (2a) indica 

que las mediciones realizadas con el plástico de cocina Pétalo® son 

estadísticamente diferentes a las obtenidas con el plástico Mylar® para todos los 

elementos considerados. Sin embargo, la prueba (2b) indica que los resultados 

obtenidos con el plástico Mylar® y el plástico de cocina marca Store it® son iguales 

para el  91% de los elementos; finalmente la prueba (2c) indica que utilizar bolsas 
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de plástico tipo Ziploc® es equivalente a utilizar películas plásticas Mylar® para el 

68% de los elementos (Tabla S4) analizados. 

 Como se mencionó anteriormente, la humedad puede influenciar la 

precisión de los análisis, por lo que se compararon los resultados obtenidos 

(elemento por elemento) de muestras de los estándares certificados MESS-3, 

PACS-2 y HISS-1 antes y después de permanecer en un horno de convección a 

65 ºC durante 24 horas. Para comparar los resultados se utilizó nuevamente la 

prueba de bondad de ajuste utilizando un modelo de homogeneidad (H0: 

antes=después). Los resultados obtenidos demuestran que no hay diferencias 

estadísticamente significativas entre los valores antes y después de permanecer 

en el horno, ya que la H0 fue aceptada el 100% de las veces para los CRMs 

MESS-3 y HISS-1 y el 96% de las veces para PACS-2. Además, los porcentajes 

de humedad obtenidos fueron muy bajos, representando únicamente el 1.7% para 

PACS-2, 0.35%  para MESS-3 y 0.36% para HISS-1.  

 Estos resultados tienen implicaciones para mediciones realizadas in situ 

(e.g., suelos), ya que el contenido de humedad en las muestras pudiera ser mayor 

al 1.7% obtenido en nuestras pruebas de laboratorio. Mayores contenidos de 

humedad implican mayores diluciones de las muestras sólidas con la consecuente 

disminución en la concentración real de los elementos; si bien este error puede ser 

insignificante con contenidos de humedad pequeños (5-20%; Kalnicky y Singhvi, 

2001), el error en las mediciones podría llegar ser importante en muestras con 

contenidos de humedad >20%, por lo que deben ser secadas antes del análisis. 

Este error puede ser insignificante en muestras con poco contenido de humedad 

(e.g., 5 a 20%; Kalnicky et al., 2001), pero el error podría ser importante para las 

muestras con humedad >20% que deben ser secadas (Kalnicky et al., 2001). Sin 

embargo, muestras secas y almacenadas por largos periodos de tiempo (años) no 

necesariamente tienen que ser secadas nuevamente antes de ser analizadas con 

el XRF-portátil, aunque se aconseja que se realicen pruebas de humedad previo a 

su medición. Si los resultados indican contenidos de agua importantes (e.g., >5%), 

entonces se recomienda secar las muestras bajo las condiciones antes 

mencionadas. Por último, los resultados de nuestras pruebas de humedad 

sugieren que si el XRF-portátil es usado para realizar mediciones en el campo, es 
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aconsejable compensar posteriormente por efectos de contenido de humedad 

(e.g., Quinn y Keough, 2002).  

 Generalmente se supone que para la construcción de curvas de calibración 

con XRF es necesario utilizar CRMs orgánicos para analizar muestras con 

matrices orgánicas, mientras que para muestras con matrices inorgánicas es 

necesario utilizar únicamente CRMs inorgánicos. Estos posibles efectos de matriz 

pueden ser el resultado de variaciones en las concentraciones que los elementos 

interferentes tienen sobre la intensidad de los rayos-X emitidos por los elementos 

de interés (Kalnicky y Singhvi, 2001). Sin embargo, nuestros resultados sugieren 

que se pueden combinar ambos tipos de matrices, sin que aparentemente afecten 

la construcción de la curva de calibración para algunos elementos selectos, como 

se puede apreciar en los ejemplos mostrados en la Figura 1.1 Los criterios que se 

aplicaron para decidir si se incluían los CRMs orgánicos en la construcción de las 

curvas de calibración fueron: (1) que al menos uno de los estándares orgánicos 

estuviera localizado en el rango operacional lineal (LOR); (2) que su concentración 

estuviera entre los valores de al menos dos CRMs inorgánicos; y (3) que se 

incrementara el número de datos que forman la curva sin afectar de manera 

substancial el coeficiente de correlación (R) y la significancia estadística (P) 

calculada previamente sin la inclusión de estándares orgánicos. 

 Nuestros resultados sugieren que se pueden utilizar sin distinción ambos 

tipos de matrices, tanto orgánicas (Sargasso, Tomato, Citrus-1572, Tissue-2976 y 

tapetes microbianos) como inorgánicas (Tabla 1.1) para la construcción de curvas 

de calibración. Los resultados obtenidos serán discutidos en base únicamente a 

14 de los 27 elementos calibrados, ya que fueron para los que se obtuvieron 

suficientes datos para construir las curvas de calibración de acuerdo a los tres 

criterios antes mencionados. Se observó que la inclusión de estándares orgánicos 

incrementó el número de datos en las curvas para los 14 elementos (Al, As, Ca, 

Cl, Cu, Fe, K, Mn, Mo, P, Pb, Rb, S, Zn), con entre uno y ocho datos adicionales 

por elemento (diferencia entre la columna tres y la seis en la Tabla 1.4).  
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Tabla 1.4 Parámetros estadísticos R, n y P para las curvas de 
calibración construidas con (OIM) y sin (IM) estándares inorgánicos, 
utilizando contenedores Chemplex® con películas Mylar® y el mejor 
tiempo de exposición (T) de la Tabla 1.2, Todas las curvas de 
calibración pasan a través del origen, excepto para el P (Y-int= 
120±33). 

Elemento 
T 

(s) 
 OIM  IM 
 R n P  R n P 

   Al 20  0.944 16 *  0.923 15 * 
As 60  0.990 13 *  0.990 11 * 
Ca 10  0.971 16 *  0.914 9 * 
Cl 60  0.976 6 *  --- 2 --- 
Cu 20  0.985 26 *  0.984 25 * 
Fe 10  0.977 29 *  0.966 21 * 
K 60  0.961 13 *  0.875 9 ** 

Mn 30  0.990 22 *  0.980 21 * 
Mo 180  0.982 16 *  0.990 11 * 
P 10  0.917 9 *  0.355 5 ns 
Pb 60  0.975 22 *  0.975 21 * 
Rb 10  0.984 4 ***  --- 2 --- 
S 5  0.917 9 *  0.962 4 *** 
Zn 20  0.966 26 *  0.961 22 * 

   Nota: n=número de observaciones; R=coeficiente de correlación; 
P=significancia estadística (*P≤0.001; **0.001<P≤0.01; 
***0.01<P≤0.05; ns=no significativo). 

 

 Los rangos de los coeficientes de correlación para regresiones lineales 

ajustadas al origen utilizando matrices orgánicas e inorgánicas combinadas, 

estuvieron entre 0.917 (P) a 0.990 (As, Mn). También se observó que los 

coeficientes de correlación disminuyeron únicamente para dos elementos (Mo, S); 

sin embargo, la diferencia entre ambos coeficientes no fue substancial en ninguno 

de los casos (diferencias entre R’s <0.045). Para los elementos Cl y Rb el número 

de CRMs orgánicos fue mayor que el de los inorgánicos, por lo que para este 

trabajo no hubiera sido posible construir sus curvas de calibración si ambas 

matrices no hubieran sido combinadas. Para el resto de los elementos (Al, As, Ca, 

Cu, Fe, K, Mn, Mo, P, Pb, Rb y Zn) el valor de R se incrementó o se mantuvo igual 

con la adición de los estándares con matriz orgánica (Tabla 1.4, Figura 1.1). 

 Finalmente uno de los principales retos al momento de realizar la 

calibración metodológica de un equipo de fluorescencia, es la limitación en el 



26 
 

número de estándares certificados disponibles. En este trabajo, como se 

mencionó anteriormente, se utilizaron cuatro mezclas sólidas de CRM (M-CRM) 

creadas combinando los estándares Metals in Soil (CRM1) y PACS-2 (CRM2) en 

las proporciones (CRM1:CRM2) 1:1, 1:3, 3:1 y 1:7. Esta estrategia de análisis se 

puede utilizar para aumentar el número de estándares certificados disponibles y/o 

para eliminar hiatos en las curvas de calibración de algún elemento en particular 

que presente esta característica. Las mezclas preparadas de la manera antes 

mencionada formaron parte de 21 (78%) de las 27 curvas de calibración obtenidas 

utilizando contenedores Chemplex® y película plástica Mylar®; es decir, de los 22 

elementos presentes que son comunes a ambos estándares y para los que se 

calcularon sus concentraciones en las mezclas 21 de ellos (Ag, Al, As, Ca, Cd, Co, 

Cr, Cu, Fe, Hg, K, Mn, Mo, Ni, Sb, Se, Sn, Sr, Ti, V y Zn) tuvieron al menos un 

valor aportado por una de las mezclas de CRM en sus curvas de calibración. 

Estos resultados demuestran que la utilización de mezclas sólidas es un método 

efectivo, viable, económico y práctico para la construcción de curvas de 

calibración más robustas utilizando un XRF portátil. 

 

1.4 Conclusiones 

 El XRF representa una herramienta confiable para la determinación de la 

composición elemental de muestras sólidas. Los resultados obtenidos en este 

trabajo indican que la metodología desarrollada puede ser aplicada a diferentes 

tipos de matrices sólidas con resultados confiables, dependiendo de las 

necesidades del usuario. Las condiciones óptimas de análisis que se recomienda 

sean aplicadas para todos los análisis (estándares y muestras) son las siguientes: 

grosor de muestra >0.4 cm, contenedor especial para el XRF (e.g., Chemplex® de 

6.4 cm) con película plástica especial (e.g., Mylar® Polyester de 3.6 µm de grosor), 

humedad <5% y tamaño de grano (o partícula) lo más homogénea posible. Es 

factible realizar análisis con otros tipos de contenedores (e.g., bolsas tipo Ziploc®), 

siempre y cuando se construya la curva de calibración y se analicen las muestras 

con el mismo tipo de contenedor. Sin embargo, cabe la posibilidad de que exista 

una mayor contribución de elementos contaminantes (e.g., Al, Si, Cl, K, Ca, Sr, Y, 
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Zr, Ag y Cd) y que además algunos elementos no puedan ser detectados (e.g., Al, 

Co, Si y Sr), como se observó cuando se utilizaron bolsas tipo Ziploc®. 

 Una de las principales contribuciones de este trabajo y que no ha sido 

previamente reportada en la literatura fue la utilización de mezclas sólidas de 

CRMs para la calibración del equipo de XRF, lo que permitió incrementar el 

número de estándares certificados disponibles y eliminar hiatus presentes en 

algunas curvas de calibración. Finalmente, resultados obtenidos con un número 

limitado de estándares certificados e internos sugieren que es factible combinar 

matrices orgánicas e inorgánicas para las calibraciones elementales. Estos 

resultados representan contribuciones importantes ya que esta combinación de 

matrices puede aumentar significativamente el número de estándares involucrados 

en la construcción de las curvas de calibración. Sería recomendable para futuros 

trabajos utilizar un número todavía mayor de estándares certificados, tanto 

orgánicos como inorgánicos, con el objetivo de ampliar el rango de linealidad de 

los elementos de interés. 
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2.0 GRADOS DE PIRITIZACIÓN, FeRF/FeT Y CONTENIDO DE Mo 
COMO INDICADORES DE CONDICIONES REDOX EN 
SEDIMENTOS DE DOS CUENCAS MODERNAS 
LOCALIZADAS EN LA REGIÓN SUR DEL GOLFO DE 
CALIFORNIA. 

  
2.1 Introducción 

 En el  sentido más simple, estudiar las condiciones redox en un ambiente 

sedimentario marino implica rastrear la distribución relativa de los agentes 

oxidantes a través de gradientes diagenéticos y de depositación, así como los 

procesos biogeoquímicos que controlan esta distribución. Discernir entre 

condiciones paleoredox normalmente significa determinar si las condiciones al 

momento de la depositación eran oxidantes o reductoras. La clasificación del 

gradiente redox en los sedimentos considera principalmente tres campos definidos 

por Berner (1981), quien los estableció con base en las concentraciones de O2 

disuelto y sulfuro disuelto total (∑H2S = H2S + HS- + S2-) como: (1) óxico (O2>1 

µm), (2) anóxico no-sulfídico (O2<1 µM), y (3) anóxico sulfídico o euxínico (O2<1 

µM, H2S >1 µM). Bajo condiciones óxicas los organismos pueden utilizar el O2 

disuelto de la columna de agua sobreyacente (o del agua intersticial) para su 

metabolismo (i.e., oxidación de la materia orgánica). Cuando el oxígeno comienza 

a agotarse, la degradación de la materia orgánica continua vía la utilización de 

fuentes oxidantes secundarias (nitratos, óxidos de Mn, óxidos y oxihidróxidos  de 

Fe, sulfato y, finalmente, la materia orgánica misma; Froelich et al., 1979). En la 

interface agua-sedimento o dentro de los sedimentos, condiciones anóxicas y 

anóxicas sulfídicas pueden tener lugar cuando la demanda de oxígeno supera a 

su suministro. En la columna de agua, condiciones anóxicas pueden desarrollarse 

en lugares en donde (a) las masas de agua están confinadas, (b) los procesos 

advectivos son insuficientes para renovar el oxígeno disuelto, o (c) la degradación 

intensa de la materia orgánica consume el O2 más rápidamente de lo que se 

repone. 

 Actualmente, existen diferentes indicadores que pueden ser utilizados para 

establecer condiciones paleoredox en sedimentos, entre los que se encuentran el 

grado de piritización (DOP; e.g., Raiswell et al., 1988; Gagnon et al., 1995; 
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Henneke et al., 1997; Large et al., 2014), la concentración de metales traza 

sensibles a las condiciones redox, como Mo (e.g., Dean et al., 1999; Lyons et al., 

2003; Anbar et al., 2007; Dahl et al., 2013), U, Ni, Cu, V (e.g., Algeo y Maynard, 

2004), y la razón entre el Fe reactivo y el total (FeRF/FeT; e.g., Poulton y Canfield, 

2011), entre otros. En este trabajo se utilizó una combinación de los DOP, la 

concentración total de Mo y la razón FeRF/FeT, para establecer las condiciones 

paleoredox de los sedimentos acumulados en dos cuencas modernas localizadas 

en la región sur del GC durante los últimos ~7 kyr AP. Para lograr lo anterior, se 

establecieron los tres campos redox antes mencionados con base en los límites 

para DOP recomendados por Raiswell et al. (1988) y Lyons y Severman (2006), 

para el Mo por Scott y Lyons (2012), y para la razón FeRF/FeT por Poulton y 

Canfied (2011). Adicionalmente, para propósitos comparativos se construyeron 

tres esquemas con el objetivo de discernir si son mutuamente congruentes al 

momento de caracterizar las condiciones redox de las dos cuencas objeto de 

nuestro estudio. 

 

2.2 Antecedentes 

2.2.1 FeRF/FeT y DOP 

 En sedimentos marinos depositados bajo condiciones óxicas de la columna 

de agua (denominados sedimentos marinos normales; Raiswell y Berner, 1985), la 

pirita es formada solamente durante la diagénesis cuando se establecen 

condiciones anóxicas en los sedimentos. En contraste, la pirita puede formase en 

ambientes euxínicos, tanto en los sedimentos como en la columna de agua 

(Raiswell y Berner, 1985). Cuantitativamente el hierro reactivo (FeRF) es 

equivalente al Fe asociado a la pirita (Fepyr) más el Fe asociado principalmente a 

los óxidos y oxihidróxidos de Fe (ferrihidrita, lepidocrita, goetita, hematita), todos 

presentes en el sedimento. 

 La relación entre el FeRF y el Fe total (FeT) proporciona un indicador 

potencial de las condiciones de depositación redox antiguas, debido a que los 

sedimentos depositados en ambientes euxínicos frecuentemente tienen un 

contenido mayor de FeRF, en relación con el FeT, que los sedimentos depositados 

en una columna de agua óxica (Canfield et al., 1996). El enriquecimiento del FeRF 
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en sedimentos euxínicos se debe a la formación de pirita (asociada a la reducción 

de sulfato) en la zona superior de la columna de agua euxínica, en donde las 

concentraciones de Fe disuelto son mayores. Las fuentes de Fe disuelto en la 

columna de agua son probablemente: (1) el resultado de la reducción de los 

óxidos de Fe en los sedimentos del margen de la cuenca, o (2) partículas que 

contienen óxido de Fe y que son reducidas durante su precipitación hacia el fondo 

(Canfield et al., 1996). La pirita formada en la columna de agua (singenética) es 

depositada en los sedimentos independientemente del flujo clástico de material 

terrígeno. Por lo tanto, el flujo de FeRF y el flujo clástico para los sedimentos 

euxínicos están desacoplados, por lo que el FeRF puede estar mucho más 

enriquecido que el que se deposita bajo condiciones marinas normales (Canfield 

et al., 1996).  

 Para sedimentos depositados bajo condiciones oxigenadas en la columna 

de agua y bajo las zonas de mínimo oxígeno, la razón FeRF/FeT no supera el valor 

de 0.38 (razón molar; Poulton y Canfield, 2011). En contraste, para sedimentos 

depositados bajo aguas euxínicas esta razón es >0.38 (Raiswell y Candfield, 

1998). Adicionalmente, los grados de piritización (DOP), que también han sido 

utilizados para evaluar los niveles de oxigenación del agua de fondo, son 

utilizados para evaluar la proporción de Fe presente como pirita en relación al total 

de la fracción reactiva (Berner, 1970). Más específicamente, el DOP es una 

aproximación de la medida de cuanto FeRF (del total original) es transformado a 

pirita (Huerta-Díaz y Morse, 1992). 

 

2.2.2 Molibdeno 

 El Mo es el metal de transición más abundante en el océano moderno, con 

un tiempo de residencia de ~440,000 años; La disponibilidad de O2 y H2S en la 

columna de agua es un factor clave en el comportamiento geoquímico del Mo 

(Dahl et al., 2013). Su especiación bajo condiciones óxicas en el agua de mar está 

dominada por el anión no reactivo, MoVIO4
2- (molibdato), con una concentración de 

~100 nM (Morford y Emerson, 1999). En la interface agua-sedimento, el Mo es 

adsorbido por los oxihidróxidos de Fe y Mn (Crusius et al., 1996). Sin embargo, 

cuando hay sulfuro disponible en el medio, los átomos de S sustituyen 

progresivamente los átomos de oxígeno en el molibdato para formar el 
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tetratiomolibdato (MoVIS4
2-), el cual es altamente reactivo (Erickson y Helz, 2000). 

Los procesos de remoción y el destino final del MoVIS4
2- bajo estas condiciones 

(anóxicas y/o sulfídicas), sigue siendo tema de discusión. Algunos autores han 

argumentado que el Mo es secuestrado por la pirita y/o la materia orgánica 

(Huerta-Diaz y Morse, 1992, Helz et al., 1996; Tribovillard et al., 2004). Por otra 

parte, Helz et al. (2011) propusieron un nuevo modelo para la remoción del Mo en 

agua euxínicas, argumentando la existencia de una fase mineral Mo-Fe-S cuya 

precipitación es controlada por una combinación entre la concentración de sulfuro, 

el pH y la disponibilidad de Fe reactivo.  

 
2.3 Área de estudio 

 
 El Golfo de California (GC; Figura 2.1) es un mar marginal con 

aproximadamente 1,100 km de longitud y 180 km de ancho en su boca (Argote et 

al., 1995). Presenta una climatología tipo monzón (conocido como el Monzón de 

Norte América; NAM), caracterizado por un revertimiento en el patrón estacional 

de los vientos (Douglas et al., 1993; Bordoni et al., 2004) como resultado de la 

interacción estacional de la circulación atmosférica entre los trópicos y las latitudes 

medias (e.g., el desplazamiento de la Zona de Convergencia Intertropical, ZCIT; 

Barron et al., 2012; Pérez-Cruz, 2013). Es así como el NAM comprende dos fases: 

(1) la de invierno (fría  y seca) durante los meses de Noviembre a Marzo y, (2) la 

de verano (cálida y húmeda) durante los meses de Julio a Septiembre. 

Durante la fase de invierno, el centro de alta presión del Pacífico Oriental y la ZCIT 

se retraen ecuatorialmente, por lo que los vientos provenientes del flujo 

anticiclónico de este centro de alta presión soplan en dirección noroeste sobre el 

eje longitudinal del GC. Estos vientos dan como resultado surgencias costeras que 

favorecen una mayor producción de fitoplancton y, por ende, la sedimentación de 

material biogénico sobre el margen oriental del golfo (Badan-Dangon et al., 1991; 

Lavin y Marinone, 2003). Por otro lado, durante la temporada de verano el centro 

de alta presión del Pacífico Oriental y la ZCIT migran hacía su posición más 

norteña, por lo que los vientos que soplan a través del GC provienen del suroeste 

(Bordoni et al., 2004). Estos vientos transportan calor y humedad atmosférica, 



 

provocando un aumento en precipitación pluvial y, consecuentemente, en la 

sedimentación de material terrígeno.
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profundidades entre los 400-1100 m, la concentración de OD es <13 µmol L-1 o tan 

baja que su concentración no es detectable (Calvert, 1964; Roden, 1964; Álvarez 

Borrego y Lara-Lara, 1991). Dentro de la zona de influencia de esta ZMO se 

encuentran localizadas las Cuencas Pescadero (CP; 24° 15’ N y 109° 00’ O) y 

Carmen (CC; 26º 8’ N y 110º 28’ O; Figura 2.1; Tabla 2.1). 

 La Cuenca Pescadero (Figura 2.1) tiene una forma alargada con longitud de 

200 km y profundidad máxima de ~3,380 m. Estas características de posición y 

forma le permiten tener un libre intercambio con las masas de agua del Pacifico 

Tropical Oriental y del GC (Castro et al., 2000), por lo que las variaciones 

estacionales y las condiciones climáticas de escala mayor del Pacifico Subtropical 

se registran en sus sedimentos (González-Yajimovich, 2004). Adicionalmente, 

debido a que la CP se encuentra ubicada cerca de la bifurcación de la Corriente 

del Golfo de California y el Océano Pacifico, esta cuenca funciona como un 

registro sedimentario del NAM, el cual es impulsado por variaciones estacionales 

en el GC (Douglas et al., 2007). En el caso de la CC (Figura. 2.1), es una cuenca 

semicerrada con forma alargada de ~150 km de largo y profundidad máxima de 

~2800 m. En esta cuenca, al igual que en la CP, se encuentran sedimentos 

laminados en donde el aporte de material terrígeno se asocia a flujos fluviales 

(Thunell et al., 1996).  

 

2.4 Metodología 

 

2.4.1 Recolección de las muestras 

 Los núcleos sedimentarios objeto de este estudio fueron recolectados de 

Noviembre a Diciembre del 2001 (Tabla 2.1), durante el crucero oceanográfico 

CALMEX NH-01 a bordo del B/O “New Horizon”. Los núcleos estuvieron 

localizados en el margen oriental del Golfo de California (GC), sobre las Cuencas 

Carmen y Pescadero (CC y CP respectivamente). Específicamente, se obtuvieron 

seis núcleos sedimentarios recolectados con un nucleador de tipo múltiple (21-44 

cm de longitud), utilizando tubos de policarbonato (12.7 cm de diámetro interior y 

0.5 m de longitud) y seis núcleos adicionales con un nucleador de gravedad (250-

397 cm de longitud) utilizando tubos de policloruro de vinilo (PVC; 15.2 cm de 

diámetro interior y 4 m de longitud) para integrar un total de seis núcleos 
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compuestos y, de esta manera, obtener registros no perturbados de la parte 

superior del sedimento.  

 Los sitios de muestreo fueron seleccionados de tal manera que estuvieran 

bajo la influencia de la zona de mínimo oxigeno (ZMO; Figura 2.1) y así maximizar 

las posibilidades de extraer sedimentos laminados. Las estaciones abarcaron 

profundidades del agua entre 400-800 m (Tabla 2.1) con concentraciones de 

oxígeno disuelto en el agua de fondo <0.1 a 1 µM (Berelson et al., 2005; 

Prokopenko et al., 2006; Townsend-Small et al., 2014). Inmediatamente después 

de su recolección, los núcleos de gravedad fueron etiquetados y cortados en 

intervalos máximos de 1.5 m, cubriendo la parte superior e inferior de cada 

sección con plástico foam. Para el caso específico de los núcleos de tipo múltiple, 

los sedimentos fueron transferidos íntegramente a tubos de PVC utilizando un 

pistón y empaquetados de la misma manera que los núcleos de gravedad. Para su 

almacenaje y hasta su posterior análisis, los núcleos se mantuvieron refrigerados 

a 4 ºC y en posición vertical.  

 Con la finalidad de calcular la tasa de acumulación de masa del sedimento 

(MAR) se midió su densidad volumétrica en húmedo (DVH), utilizando un 

evaluador de porosidad por atenuación de rayos gamma (GRAPE) marca 

GEOTEK modelo MSCL 6.0, ubicado en la Universidad Estatal de Oregón (OSU), 

en Corvallis, de acuerdo a la siguiente ecuación:  

 

DVH =  
ଵ

୫ × ୢ
× ln ቀ

୍୭

୍
ቁ , (1) 

 

la cual toma en cuenta la intensidad de la fuente de rayos gamma (Io), su 

intensidad medida una vez que atraviesan el núcleo (I), su coeficiente de 

atenuación (m) y el espesor de los sedimentos (d). La porosidad fraccional (PF) 

del sedimento fue calculada con la siguiente ecuación:  

 

PF =  
ஔ୫ିୈ୚

ஔ୫ି ஔ୵
 , (2) 
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la cual considera la densidad de los componentes minerales (σm) y del fluido (σw), 

bajo el supuesto de que el sedimento se encuentra completamente saturado de 

agua.  Finalmente, la densidad volumétrica en seco (DVS) es calculada como: 

 

DVS =  (1 − PF) ∗ σm +  PF ∗ 0.025 , (3) 

 

este parámetro considera el peso total de los sólidos, incluyendo la contribución en 

masa de las sales marinas (0.025) contenidas en el agua intersticial (Herbert y 

Mayer, 1991). La medida del flujo de sedimentos a través de la columna de agua 

que es depositado en el fondo marino en un periodo determinado de tiempo (MAR, 

en µmol cm-2 a-1) se estima multiplicando la DVS por la tasa de sedimentación  

obtenida del modelo de edades de cada uno de los núcleos, como se explica más 

adelante.  

 Una vez escaneados los núcleos sedimentarios, los tubos de PVC fueron 

cortados transversalmente a la mitad utilizando un separador de núcleos con 

sierra vibratoria. Posteriormente, la mitad de cada uno de los núcleos 

sedimentarios fue separada utilizando un hilo de plástico Nylon®. En caso de ser 

necesario, se utilizaba una espátula de plástico para separarlos por completo. Una 

de las mitades era envuelta con plástico Wrap® y conservada en OSU, mientras 

que la parte plana de la otra mitad era colocada sobre placas de acrílico 

transparente de 30 cm de largo para ser radiografiadas y sub-muestreadas cada 

1-cm. Las radiografías de los núcleos fueron obtenidas utilizando un equipo 

Penetrex Industrial X-ray Unit en el Laboratorio de Sedimentología de la 

Universidad del Sur de California (USC). Con estas radiografías, se realizó un 

análisis de escala de micro-fábrica para cada uno de los núcleos; específicamente, 

la presencia/ausencia de laminaciones y su grado de definición mediante una 

transformación digital de las imágenes a escala de grises utilizando el software 

ImageJ 1.49i.  

 

2.4.2 Fechado de los sedimentos 

 El fechado del núcleo sedimentario NH01-26 (MC1 y GC1) para la CP 

(Gonzalez-Yajimovich, 2004), se logró mediante una combinación de técnicas: 

perfil de exceso de 210Pb analizado en el Laboratorio de Geoquímica de la USC, 



40 
 

dos fechados de radiocarbono (14C) a los 230 y 408 cm, y conteo de varvas como 

resultado de un análisis de escala de grises de placas de rayos-X. Para el caso 

específico de los núcleos NH01-25 y NH01-27, se llevó a cabo una correlación de 

componentes con el núcleo NH01-26 para obtener su cronología. Respecto a la 

CC, el núcleo NH01-21 (GC1) tiene un modelo de edades construido por Barron y 

Burky (2007) mediante 14C, por lo que los componentes de este registro fueron 

correlacionados con los núcleos NH01-20 y NH01-22 para obtener su cronología. 

 

2.4.3 Pre-tratamiento de muestras y limpieza del material 

 Cada muestra fue secada en un liofilizador Virtis-GENESIS 25ES en el 

Laboratorio de Geoquímica Ambiental del Instituto de Investigaciones 

Oceanológicas (IIO). Una vez liofilizadas, las muestras fueron maceradas en un 

mortero de ágata hasta alcanzar la consistencia de polvo fino. Todo el material 

utilizado para la digestión de los sedimentos y para el análisis de metales fue 

lavado con jabón Micro® al 2%, enjuagado dos veces con agua desionizada y 

posteriormente mantenido en una solución al 10% de HCl durante al menos 72 h. 

Finalmente el material fue enjuagado nuevamente dos veces con agua 

desionizada y secado en una estufa de convección a 50 ºC. 

2.4.4 Pirita sedimentaria 

 La determinación de pirita sedimentaria se realizó mediante una extracción 

secuencial (Huerta-Díaz y Morse, 1990) que involucra la separación en dos 

fracciones definidas operacionalmente como HCl (FeHCl) y pirita (Fepyr). En este 

método, 0.25 g de muestra seca es digerida en agitación constante con 10 mL de 

HCl 1 N durante 16 horas a temperatura ambiente. Esta primera fracción (FeHCl) 

incluye el Fe asociado a carbonatos, oxihidróxidos de Fe y Mn y sulfuros volátiles 

en ácido. Una fracción intermedia  de silicatos es obtenida mediante una digestión 

con 30 mL de HF 10 M durante 16 horas, con la adición de 2.5 g de ácido bórico 

durante 8 horas más a temperatura ambiente y con agitación constante. El 
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Tabla 2.1 Localización de los sitios de recolecta, profundidad del agua y longitud de los núcleos múltiples (MC) y de 
gravedad (GC). Las concentraciones de oxígeno disuelto en el fondo fueron tomadas de Berelson et al. (2005).  

Núcleo 
Fecha de 

recolección 
Latitud norte 

Longitud 
oeste 

Profundidad 
del agua (m) 

Longitud del 
núcleo (cm) 

Longitud del 
registro (cm) 

O2 

(µM) 

       
Cuenca Carmen  

       
NH01-20 MC1 11/29/2001 26°17´93” 109°43´67” 409 34 

325 
<0.1 

NH01-20 GC2 11/29/2001 26°17´87” 109°55´30” 420 316 <0.1 

NH01-21 MC1 11/29/2001 26°17´92” 109°55´30” 575 42 
396 

<0.1 

NH01-21 GC2 11/29/2001 26°18´03” 109°55´23” 575 390 <0.1 

NH01-22 MC1 11/30/2001 26°17´72” 110°04´25” 800 21 
306 

1 

NH01-22 GC3 11/30/2001 26°18´08” 110°03´92” 790 297 1 

        
Cuenca Pescadero  

       
NH01-25 MC1 12/01/2001 24°17´06” 108°14´69” 800 23.5 

259 
<0.1 

NH01-25 GC2 12/01/2001 24°16´93” 108°14´91” 800 250 <0.1 

NH01-26 MC1 12/01/2001 24°16´42” 108°11´40.2” 600 27 
392 

<0.1 

NH01-26 GC1 12/01/2001 24°16´40.2” 108°11´43.8” 600 381 <0.1 

NH01-27 MC1 12/02/2001 24°16´71” 108°10´70” 506 43 
409 

0.2 

NH01-27 GC2 12/02/2001 24°16´71” 108°10´54” 510 399 0.2 
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sobrenadante de esta fracción, que comprende el Fe asociado a los 

aluminosilicatos, es desechado ya que estos minerales no intervienen en los 

procesos de diagénesis temprana. Por último, el residuo de la fracción anterior es 

digerido con agitación continua durante 1 h con 5 mL de HNO3 concentrado para 

obtener el Fepyr. Las concentraciones de Fe en las fracciones FeHCl y Fepyr se 

determinaron con un espectrofotómetro de absorción atómica con flama marca 

Varian modelo AA240FS, las cuales fueron utilizadas para calcular el grado de 

piritización (DOP) de acuerdo a la fórmula desarrollada por Berner (1970): 

 

DOP (%) =  
[୊ୣ౦౯౨]

ൣ୊ୣpyr൧ା[୊ୣౄిౢ]
× 100,  (4) 

 

en donde  la suma de FeHCl y Fepyr representa la fracción definida como reactiva 

(FeRF). No se utilizaron materiales de referencia certificados (CRMs) para estas 

extracciones, dado que FeHCl y Fepyr son fracciones operacionalmente definidas. El 

límite de detección, calculado como tres veces la desviación estándar del blanco 

de procedimiento, fue de 8.3 y 5.9 nmol g-1 para FeHCl  y Fepyr, respectivamente. 

Debido al elevado número de muestras a analizar para estos dos parámetros, fue 

necesario seleccionar un número reducido de muestras para su análisis, razón por 

la cual fueron considerados únicamente los dos núcleos más profundos de cada 

una de las dos cuencas (CC: NH01-22; CP: NH01-25). Es importante señalar que 

únicamente para estos dos tipos de análisis se utilizaron dos de los seis núcleos 

compuestos disponibles, mientras que para los otros parámetros se utilizaron 

todos los núcleos sedimentarios. 

 

2.4.5 Concentraciones de metales totales 

 La determinación de las concentraciones de metales totales (Al, Fe, Mo, S) 

se llevó a cabo mediante la técnica de fluorescencia por rayos-X (XRF), utilizando 

un analizador manual DELTA modelo Premium-XRF con el software en modo 

geoquímico. La calibración y mediciones por este método fueron realizadas de 

acuerdo a lo recomendado por Mejia-Piña et al. (2016): calibración con un total de 

33 estándares (certificados e internos), grosor aproximado de muestra dentro del 
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contenedor ≥0.5 cm, 30 s de tiempo de exposición, lecturas por triplicado, y 

contenedor de plástico Chemplex® con su parte basal cubierta por una película 

plástica Mylar® (6.3 cm de diámetro, 3.6 µm de grosor constante). Las curvas de 

calibración de cada uno de los elementos se construyeron mediante el modelo de 

regresión lineal de Pearson, con ajuste al origen. Todas las curvas de calibración 

tuvieron una significancia estadística (P) >0.001, con coeficientes de correlación 

(R) de 0.943 (Al), 0.983 (Fe), 0.988 (Mo) y 0.918 (S). Los límites de detección, 

calculados como tres veces el promedio de las desviaciones estándar de todas las 

mediciones con las que se construyó cada una de las curvas de calibración 

(Kalnicky y Singhvi, 2001), fueron de 39, 2.9, 0.011 y 2.1 µmol g-1 para Al, Fe, Mo 

y S, respectivamente. 

 

2.4.6 Normalización con Al y factores de enriquecimiento 

 Las concentraciones totales de los metales traza se normalizaron con Al 

(Calvert y Pedersen, 1993), ya que este elemento es considerado como indicador 

de la fracción de aluminosilicatos de los sedimentos. Adicionalmente, este 

elemento es uno de los mejores normalizadores (Kersten y Smedes, 2002) de las 

concentraciones de metales traza, debido a las siguientes razones: (1) la 

contaminación por causas antropogénicas del Al es mínima, (2) presenta una alta 

concentración natural, y (3) presenta muy poca reactividad durante los procesos 

de intemperismo y diagénesis (Calvert y Pedersen, 1993 y Tribovillard et al., 

2004). Además, la concentración de los metales totales está influenciada por el 

tamaño de grano y la composición mineralógica de los sedimentos, como 

resultado de tasas de aporte variables (Kersten y Smedes, 2002). De esta manera, 

la normalización con Al puede utilizarse para comparar muestras de diferentes 

ambientes sedimentarios marinos.  

El uso del Al como elemento normalizador permite también calcular los factores de 

enriquecimiento de los metales traza (FEMe) utilizando la ecuación: 

 

FE୑ୣ =  
ቀ୑ୣ

୅୪ൗ ቁ
౩౗ౣ౦ౢ౛

ቀ୑ୣ
୅୪ൗ ቁ

ౘ౗ౙౡౝ౨౥౫౤ౚ

 , (5) 
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en donde (Me/Al)sample es la razón de la concentración del metal (Me) en relación a 

la concentración de Al en la muestra, y (Me/Al)background representa la misma razón 

pero utilizando los valores de fondo de la zona de estudio. Desafortunadamente, 

no se han reportado estos valores por lo que se utilizaron las concentraciones de 

arcillas de rocas sedimentarias de la corteza terrestre (Li y Schoonmaker, 2003). 

 Con el objetivo de poder comparar adecuadamente nuestros FEMe con los 

reportados en otros estudios, se aplicó un factor de corrección calculado como 

(Me/Al)Rep/(Me/Al)LS, en donde (Me/Al)Rep corresponde a la razón obtenida con 

datos diferentes a los reportados por Li y Schoonmaker (2003) para Me y Al, 

representada por (Me/Al)LS. Las razones por las cuales se aplicaron estos factores 

de corrección fueron: (1) una parte importante de los FEMe reportados en la 

literatura se basaron en valores (Me/Al)Rep; y (2) las razones (Me/Al)LS son 

generalmente diferentes a los (Me/Al)Rep para los metales considerados en este 

estudio (e.g., para el caso del Mo, la diferencia en los valores de FEMo en uno y 

otro caso es de ~60%). 

 

2.4.7 Carbono inorgánico y total 

 El carbono inorgánico (Ci) y carbono total (CT) contenidos en los sedimentos 

fueron determinados con un coulómetro de dióxido de carbono (UIC, Inc. Modelo 

CM150) equipado con módulos de acidificación y combustión. Para el Ci, ~25 mg 

de muestra fueron tratados en el módulo de acidificación, añadiendo 5 mL de 

HClO4 2 N para obtener CO2(g). Para determinar el CT se introdujeron ~20 mg de la 

muestra al módulo de combustión a una temperatura de 930 °C y en un ambiente 

rico en oxígeno. El CO2(g) generado en ambos módulos es acarreado a la celda 

electroquímica del coulómetro para su cuantificación. El carbono orgánico (Corg) se 

determina restando al Ct el Ci. Aunque el coulómetro de CO2 no requiere ser 

calibrado, se utilizó un estándar de CaCO3 en polvo (Mallinckrodt® 4072) con el 

que se obtuvo un porcentaje de recuperación de 101.51±0.32% (n=22), una 

desviación estándar relativa de 0.34%, y blancos que siempre estuvieron por 

debajo del límite de detección del método de 8.8x10-3 mg C. 
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2.5 Resultados 

 

 De manera general, las concentraciones de Mo (Tabla 2.2) en la CC 

aumentan conforme se incrementa la profundidad (z) de la columna de agua, con 

valores de 0.083±0.027 (NH01-20, z=420 m), 0.156±0.027 (NH01-21, z=575 m) y 

0.219±0.050 (NH01-27, z= 790 m). Para la Cuenca Pescadero, los valores más 

altos se encuentran en el núcleo intermedio NH01-26 (0.105±0.019 µmol g-1; 

z=600 m), cuyo valor no es significativamente diferente al núcleo profundo NH01-

25 (0.100±0.025 µmol g-1; z=800 m). Adicionalmente, los núcleos someros de cada 

una de las dos cuencas presentaron valores muy similares (0.083±0.027 y 

0.082±0.016 µmol g-1, para NH01-20 y NH01-27, respectivamente). Las 

concentraciones de los promedios generales de Mo para CC y CP (0.151±0.064 y 

0.095±0.022 µmol g-1, respectivamente) se encuentran por debajo de los 

reportados para sedimentos de cuencas euxínicas permanentes como Framvaren 

Fjord (0.88 µmol g-1; Algeo y Lyons, 2006), Cuenca de Cariaco (0.87±0.61 µmol g-

1; Lyons et al., 2003) y Mar Negro (0.447 µmol g-1; Algeo y Lyons, 2006). También 

se encuentran por debajo de los valores reportados para Saanich Inlet (0.22 µmol 

g-1; Algeo y Lyons, 2006), una cuenca euxínica intermitente (generalmente 

estacional). Nuestros resultados también son menores a los obtenidos para los 

sedimentos anóxicos sufídicos de la región de surgencia costera localizada en la 

costa de Namibia (0.35 µmol g-1; Algeo y Lyons, 2006). Sin embargo, los valores 

de Mo obtenidos en este estudio son similares a los de la zona costera del Pacifico 

nororiental tropical (0.083 y 0.125 µmol g-1; Nameroff et al., 2002) y a los 

reportados por Böning et al. (2005) para sedimentos de la costa de Chile (36° S) 

depositados dentro de la ZMO (0.0801±0.010). En estas últimas dos  regiones, al 

igual que en nuestra área de estudio, los sedimentos son depositados bajo 

condiciones subóxicas.   

 Los factores de enriquecimiento de Mo (FEMo; Tabla. 2.2) en CC 

presentaron valores promedio de 6.7±2.9 (3.5-21.4; NH01-20), 14.1±3.2 (6.5-29.3; 

NH01-21) y 23.1±5.5 (11-57.5; NH01-22). Para CP los FEMo promedio fueron de 

5.4±1.2 (3.2-13.6; NH01-27), 6.5±1.4 (2.8-19.2; NH01-26) y 7.3±1.8 (4.6-19.0; 
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NH01-25). Al igual que los valores de Mo, los FEMo promedio aumentan conforme 

se incrementa la profundidad. Por ejemplo, los FEMo promedio de los núcleos 

profundos fueron ~3.5 y ~1.6 veces más elevados que los someros para las 

cuencas Carmen y Pescadero, respectivamente. En general, CC fue la que 

presentó los mayores valores de FEMo, con un promedio general de 14.4±7.6, lo 

que representa 1.6 veces el valor de la otra cuenca. Por otra parte, los valores de 

FEMo de este trabajo (14.4±7.6 para CC y 6.3±1.7 en CP) están por debajo de 

cuencas euxínicas como Cariaco (69±47; Lyons et al., 2003), Saanich Inlet 

(62±55) y el Mar Negro (43±13 Crusius et al., 1996), pero por arriba de los 

reportados para los sedimentos superficiales de la costa de Washington (46° N, 

125° W) con un valor promedio de 0.76±0.12 (Morford y Emerson, 1999), la cual 

está caracterizada por presentar surgencias costera y además una ZMO 

moderada. Sin embargo, los valores obtenidos en ambas cuencas, son 

comparables con el valor promedio reportado para el Mar de Arabia (11.6±4.0; 19° 

N, 58° E), región en donde tanto surgencias costeras, como una ZMO extensa 

están presentes, con concentraciones de oxígeno disuelto no detectables en el 

fondo (Morford y Emerson, 1999). 

 Los valores promedio de carbono orgánico (Corg; Tabla 2.2) para CC 

estuvieron en el rango (24.5±4.7)x102 (NH01-20) a (34.7±3.1)x102 (NH01-22),  

mientras que para CP el rango estuvo entre (25.7±3.4)x102 (NH01-27) y 

(29.2±1.4)x102 (NH01-25). Es importante mencionar que en ambas cuencas, al 

igual que los valores de Mo y FEMo, los valores promedio del contenido de Corg, 

son mayores en el núcleo más profundo y alejado de la costa, probablemente 

como consecuencia de una mejor preservación de la materia orgánica debido a las 

condiciones reductoras más intensas de los sedimentos profundos. Los valores 

promedio de Corg se encuentran por debajo de los reportados para sedimentos de 

cuencas euxínicas como el Framvaren Fjord [(97±11)x102 µmol g-1] (Algeo y 

Lyons, 2006) y el Mar Negro [(45±28)x102 µmol g-1] (Calvert y Karlin, 1991), así 

como de los sedimentos anóxicos sulfídicos pertenecientes a la costa de Namibia 

[(56±17)x102 µmol g-1] (Algeo y Lyons, 2006). Por otra parte, nuestros núcleos 

presentaron valores similares a los reportados para cuencas euxínicas como  
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Tabla 2.2 Valores promedio (± desviación estándar) y rangos (en itálicas) de carbono orgánico (CO), azufre total (S) y de 
los factores de enriquecimiento de Fe y Mo (FEMe) en las cuencas Carmen y Pescadero. También se muestra la 
profundidad (z) y número de muestras (n) para cada núcleo. 

Núcleo 
FEFe 

(razón molar) 
Fe 

(µmol g-1) 
FEMo 

(razón molar) 
Mo 

(µmol g-1) 
COrg 

(µmol g-1) 
S 

 (µmol g-1) 

   Cuenca Carmen 

 NH01-20 
(z: 420 m; n=325) 

0.951 ± 0.059 539±30 6.6±2.8 0.082±0.027 (24.5±4.7)x102 309±66 

0.84-1.35 420-633 0.52-21.4 0.0068-0.193 (16-49.5)x102 98-466 

NH01-21 
(z: 575 m; n=396) 

1.05 ± 0.11 520±44 14.2±3.3 0.156±0.027 (33.3±2.6)x102 307±52 

0.48-2.01 109-934 6.5-31.1 0.082-0.280 (23-5<<1.2)x102 83-759 

NH01-22 
(z:790 m; n=306) 

1.15 ± 0.12 488±50 23.1±5.4 0.219±0.050 (34.7±3.1)x102 331±84 

0.50-1.58 275-844 11-57.5 0.094-0.506 (27-46.0)x102 143-681 

     Cuenca Pescadero 

       NH01-25 
(z: 800 m; n=259) 

0.956 ± 0.053 585±34 7.3±1.8 0.100±0.025 (29.2±1.4)x102 274±55 

0.86-1.19 525-826 4.6-19.0 0.063-0.248 (25-32.8)x102 108-591 

NH01-26 
(z:600 m; n=392) 

0.909 ± 0.068 657±49 6.5±1.4 0.105±0.019 (27.6±2.3)x102 268±77 

0.78-1.48 458-967 2.8-19.2 0.053-0.189 (21-35.5)x102 51-559 

NH01-27 
(z: 510 m; n=409) 

0.890 ± 0.045 603±18 5.4±1.2 0.081±0.016 (25.7±3.4)x102 225±55 

0.79-1.17 547-686 3.2-13.6 0.049-0.144 (9.2-56.5)x102 94-336 

 



48 
 

Chesapeake Bay [(34)x102 µmol g-1], la Cuenca Cariaco [(29)x102 µmol g-1] y, 

Saanich Inlet [(27)x102 µmol g-1] (Berner y Raiswell, 1984; Lyons et al., 2003; 

Algeo y Lyons, 2006). 

 Los valores promedio de Fe total (Fe; Tabla 2.2) para la CC estuvieron 

entre 488±50 y 539±30 µmol g-1, para los núcleos compuestos NH01-22 y 20, 

respectivamente, mientras que para la CP los promedios estuvieron ligeramente 

por arriba de los obtenidos para CC, con un rango de 585±34 a 657±49 µmol g-1 

para los núcleos compuestos NH01-25 y 26, respectivamente. Estos resultados se 

encuentran por debajo de los reportados para regiones influenciadas por una ZMO 

moderada, como la costa de Washington (10.1±2.0)x102 µmol g-1; Morford y 

Emerson, 1999) y la costa de surgencia costera de Chile (909±16 µmol g-1; Böning 

et al. (2005). Sin embargo, son similares a los reportados por Nava-López (2002) 

para la región noroccidental de Baja California (433±63 µmol g-1).  

 Adicionalmente los factores de enriquecimiento de Fe (Tabla 2.2) en CC 

estuvieron por lo general muy cercanos al valor de la corteza terrestre, con valores 

promedio de 0.951±0.059, 1.05±0.11 y 1.15±0.12 µmol g-1 para los núcleos NH01-

20, 21 y 22, respectivamente. Para CC, nuestros datos sugieren que el Fe se 

empobrece conforme disminuye la profundidad de la columna de agua, ya que el 

porcentaje de valores en donde FEFe<1 es de 6% (790 m; NH01-20), 29% (575 m; 

NH01-21) y 82% (420 m; NH01-22). Los FEFe promedio para CP son de  

0.956±0.053, 0.909±0.068 y 0.890±0.045 µmol g-1 para los núcleos NH01-25, 26 y 

27. A diferencia de la CC, la CP no presentó ninguna tendencia con el incremento 

de profundidad de la columna de agua y sus FEFe promedios siempre fueron 

menores a la unidad. Adicionalmente, la CC está más enriquecida en Fe 

comparada con la CP, con 61% de valores por arriba del valor unitario (n=1027), 

mientras que únicamente el 11% de los sedimentos de la CP tuvieron valores de 

FEFe>1 (n=1050). Los valores promedio de los FEFe son comparables con los 

reportados para el Mar de Arabia (0.986±0.077 µmol g-1; Morford y Emerson, 

1999), una región influenciada por surgencias costeras y con presencia de una 

ZMO, la cuenca euxínica de Cariaco (0.935±0.052 µmol g-1; Lyons et al., 2003). 

Sin embargo, los valores de CC y CP están por debajo de los reportados para la 
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costa del Pacífico de la Península de Baja California (1.271±0.048 µmol g-1; 

Shimmield y Price, 1986) y la costa de Washington (1.42±0.26mµmol g-1; Morford 

y Emerson, 1999).  

 Los valores promedio de las concentraciones de Fepyr (Tabla 2.3) no son 

estadísticamente diferentes (P=1.000) en los dos núcleos analizados, 49±17 (1.7-

88.7) y 49±20 (2.3-94) µmol g-1 para NH01-22 (CC) y 25 (CP), respectivamente. 

Sin embargo, los valores promedio de las concentraciones de FeHCl son 

estadísticamente diferentes (P≤0.001) en los dos núcleos analizados, con valores 

promedio de 79±16 (38-144) y 119±23 (44-186) µmol g-1 para NH01-22 (CC) y 25 

(CP), respectivamente. Como consecuencia de estas diferencias en los promedios 

de FeHCl, el valor promedio de DOP en la CC fue de 38±11% (rango: 1.5-57.4%), 

1.4 veces mayor que el valor promedio de 27.9±7.6% de la CP (2.0-45.5%). Si 

bien el DOP, como se mencionó anteriormente, ha sido utilizado como un proxy de 

las condiciones redox en sedimentos recientes y antiguos, la clasificación de las 

cuencas en función de este parámetro se retomará más adelante. 

 Finalmente, los valores promedio de azufre total (S) para la  CC estuvieron 

entre 307±52 y 331±84 µmol g-1 para los núcleos compuestos NH01-21 y 22 

respectivamente (Tabla 2.2). Para la CP, las concentraciones promedio de S 

estuvieron en el rango 225±55 a 274±55 µmol g-1 para los núcleos compuestos 

NH01-27 y 25, respectivamente (Tabla 2.2). Adicionalmente, se calcularon los 

promedios generales de S por cuenca, obteniendo valores de 315±68 (n=1021) y 

de 253±68 (n=1058) µmol g-1 para las cuencas CC y CP, respectivamente. Estos 

valores se encuentran por arriba de los reportados para el Mar Negro (90±41µmol 

g-1; Calvert y Karlin, 1991), pero son similares a los observados por Berner y 

Raiswell (1984) en Chesapeake Bay (262±181 µmol g-1). 

 



50 
 

Tabla 2.3 Valores promedio y rangos de las concentraciones y tasas de acumulación de masas de Fe en las fracciones 
operacionalmente definidas como HCl (FeHCl), pirita (FeHNO3,) y reactiva (FeR=FeHCl + FeHNO3), así como los grados de 
piritización (DOP) de los sedimentos de las cuencas Carmen y Pescadero.  

 
FeHCl FeHNO3 FeR DOP 

 
(µmol g-1) (µmol cm-2 y-1) (µmol g-1) (µmol cm-2 y-1) (µmol g-1) (µmol cm-2 y-1) (%) 

Cuenca Carmen (NH01-22, n=306) 

Promedio 80±16 0.058±0.012 49±17 1.19±00.45 129±20 1.25±0.45 38±11 

Rango 37.5-144 0.025-0.101 1.70-88.7 0.024-2.41 51.0-203 0.071-2.50 1.50-57.4 

Cuenca Pescadero (NH01-25, n=259) 

Promedio 119±23 0.064±0.011 49±20 0.0385±0.0085 167±39 0.103±0.019 27.9±7.6 

Rango 44.0-186 0.031-0.101 2.28-94.0 0.018-0.0585 49.9-247 0.050-0.149 2.03-45.5 
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2.6 Discusión 

 

2.6.1 Indicadores de condiciones paleo-redox 

 Existen diferentes indicadores que pueden ser utilizados para establecer 

condiciones paleoredox en sedimentos, entre los que destacan el grado de 

piritización (DOP; e.g., Raiswell et al., 1988; Gagnon et al., 1995; Henneke et al., 

1997; Large et al., 2014), la concentración de Mo (e.g., Dean et al., 1999; Lyons et 

al., 2003; Anbar et al., 2007; Dahl et al., 2013) y la razón entre el Fe altamente 

reactivo y el total (FeHR/FeT; e.g., Poulton y Canfield, 2011). Para este trabajo se 

utilizó una combinación de los tres indicadores para establecer si los sedimentos 

acumulados en nuestras zonas de estudio fueron depositados bajo condiciones 

óxicas, anóxicas o euxínicas, así como para establecer si estos criterios son 

mutuamente congruentes. Para lograr los objetivos anteriores, se establecieron 

tres campos redox (óxico, anóxico y euxínico), definidos con base en los límites 

recomendados por Raiswell et al. (1988) y Lyons y Severman (2006) para los 

grados de piritización, los de Scott y Lyons (2012) para la concentración de Mo, y 

los recomendados por Poulton y Canfied (2011) para la razón FeHR/FeT (Figura 

2.2): (1) óxico, con valores de DOP<30%, Mo<0.1 µmol g-1, FeHR/FeT<0.38; (2) 

anóxico, con valores de 30%<DOP<50%, 0.1<Mo<0.26 µmol g-1, FeHR/FeT>0.38); 

y (3) euxínico, con valores de DOP>50% y Mo>0.26 µmol g-1. Es conveniente 

aclarar que los límites antes mencionados no distinguen entre sedimentos 

anóxicos y anóxicos-sulfídicos, aunque si pueden caracterizar ambientes 

euxínicos. En una revisión de la literatura relevante, no se encontró que estos tres 

parámetros hayan sido utilizados previamente de manera conjunta en sedimentos 

de cuencas anóxicas modernas, como en nuestro trabajo, en donde se 

compararon el DOP vs. Mo (esquema 1 ó S1), Mo vs. FeHR/FeT (esquema 2 ó S2) 

y DOP vs. FeHR/FeT (esquema 3 ó S3a). El límite FeHR/FeT de este último esquema 

(S3a), puede ser modificado, ya que el valor superior extremo de condiciones 

óxicas de 0.38, como se explicará más adelante, puede ser sustituido por un valor 

de 0.22 que representa un límite superior para ambientes óxicos y el cual 

constituye el esquema S3b. Es conveniente aclarar que para este trabajo 
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consideramos a la fracción reactiva del Fe (FeRF) como equivalente a la altamente 

reactiva propuesta por Poulton y Canfield (2011), de tal manera que 

FeRF/FeT=FeHR/FeT. 

 Al incorporar los tres esquemas antes mencionados, se logró caracterizar 

con diferentes grados de éxito las condiciones redox de los sedimentos 

depositados en la región sur del GC durante los últimos ~7 ky AP. El análisis de 

estos esquemas, sugiere que en los sedimentos de CC y CP han prevalecido 

condiciones anóxicas (68-73% del tiempo), seguidas de condiciones óxicas (15-

30%) y finalmente euxínicas (2-12%), como se puede observar en la Figura 2.2 

Este mismo análisis, pero separando las dos diferentes regiones de estudio, 

caracterizó a CC (Figura 2.2a, 2.2b y 2.2c) como una cuenca en donde 

predominaron condiciones de depositación anóxicas (77-84% del tiempo), 

seguidas por euxínicas (4.2-22%) y, finalmente, óxicas (0.3-11.4%), dependiendo 

del esquema utilizado. Por otra parte, CP (Figura 2.2d, 2.2e y 2.2f) se caracterizó 

principalmente como una cuenca donde las condiciones redox dominantes fueron 

únicamente anóxicas (48-67% del tiempo) y óxicas (33-55% del tiempo), sin la 

presencia de muestras dentro del campo euxínico.  

 Si estos esquemas en efecto nos pueden representar las condiciones 

paleoredox de los sedimentos, entonces nuestros resultados indican que CC y CP 

muestran diferencias importantes. Por ejemplo, no se observaron condiciones 

euxínicas en CP bajo ninguno de los tres esquemas propuestos y, aunado a lo 

anterior, los ~100 cm superiores del núcleo NH01-25 y el primer cm de la CC 

(NH01-22) indican condiciones óxicas (al menos bajo los esquemas 1 y 2). Sin 

embargo, pudiera ser difícil conciliar la presencia de sedimentos óxicos en las 

muestras cercanas a la interface agua-sedimento en CP, cuando los sitios de 

recolecta de nuestros núcleos están influenciados por la ZMO, definida por 

Paulmier y Ruiz-Pino (2009) como aquella comprendida por concentraciones de 

OD entre 1 y <20 µM. Existen dos posibilidades que pudieran explicar este 

comportamiento. La primera sería simplemente que los límites bajo los cuales se 

construyeron los tres diferentes esquemas no son los adecuados, al menos para 

estas cuencas influenciadas por la ZMO. La segunda posibilidad implica que los  
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Figura 2.2. Esquema S1 (DOP vs. Mo), S2 (Mo vs. (FeHR/FeT) y S3 (DOP vs. FeHR/FeT) utilizados para establecer los tres 
diferentes campos redox (óxico, anóxico y euxínico), para las cuencas Carmen (CC; a, b, c) y Pescadero (CP; d, e, f). 
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núcleos profundos (NH01-22 y 25), de alguna manera, se encuentran en contacto 

con concentraciones de OD suficientes para reflejar condiciones óxicas.

 Desafortunadamente, no contamos con datos adecuados en este trabajo 

para discutir la validez de los límites utilizados para definir los campos de los 

diferentes esquemas, razón por la cual se supondrá que, en principio, todos ellos 

son aplicables para nuestra área de estudio, aunque posteriormente se discutirá la 

congruencia existente entre ellos. Con respecto a la segunda posibilidad, 

mediciones de OD realizadas durante el mismo crucero en donde se recolectaron 

los núcleos, indican concentraciones medibles de O2 disuelto, con incrementos en 

estas concentraciones a partir de los ~800 m de profundidad en ambas cuencas, 

como se puede apreciar en los perfiles para la columna de agua obtenidos por 

Sansone et al. (2004). Adicionalmente, los niveles de OD medidos en el agua de 

fondo al momento de la recuperación de los núcleos profundos NH01-22 y 25 

(Tabla 2.1) mostraron valores de 1 µM (Berelson et al., 2005) y 0.4 µM 

(Townsend-Small et al., 2014) para CC y CP, respectivamente. Posiblemente la 

concentración del OD por debajo de los 800 m de profundidad represente el límite 

inferior de la ZMO, el cual se encuentra entre los 700-900 m de profundidad en la 

región sur del GC (Berelson et al., 2005; Prokopenko et al., 2006). Finalmente, se 

ha observado que las concentraciones de OD en el fondo de cuencas con 

umbrales pueden variar temporalmente (e.g., Berelson, 1991), por lo que para 

cuencas con márgenes abiertos (como CC y CP) las posibilidades de procesos de 

recambio (“flushing”) de sus aguas son todavía mayores. Es difícil establecer si 

estas concentraciones de O2 disuelto son suficientes para imprimir  condiciones 

óxicas en nuestros indicadores (DOP, Mo, FeHR/FeT). Finalmente, es conveniente 

recordar que la ZMO no comprende aguas anóxicas, sino que más bien 

representa una zona con niveles bajos, pero detectables, de oxígeno disuelto 

(entre 1 y <20 µM; Paulmier y Ruiz-Pino, 2009). De acuerdo entonces a las 

consideraciones antes mencionadas, es posible que el oxígeno disponible en el 

agua de fondo de los núcleos profundos pudiera ser suficiente para reflejar 

condiciones óxicas en nuestros sedimentos al momento de su depositación. A 

continuación se realizará un análisis comparativo de los diversos esquemas 

utilizados, así como un análisis de su aplicabilidad para nuestra zona de estudio. 
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2.6.2 Evaluación de las condiciones redox (congruencia entre los esquemas S1, 

S2 y S3a) 

 Como se discutió previamente, las condiciones anóxicas fueron las más 

recurrentes (68-73%) en nuestras dos columnas sedimentarias (Figura 2.2), con 

un número mucho menor representando condiciones óxicas (15-30%) y euxínicas 

(2-12%). Sin embargo, con el objetivo de comparar la congruencia entre los 

resultados obtenidos para los esquemas S1, S2 y S3a, se calculó lo que 

llamaremos porcentaje de similitud (SP). Este término simplemente establece el 

número total de veces que los tres esquemas coinciden con el mismo ambiente 

redox (óxico, anóxico o euxínico; Tabla 2.4). Con base en este análisis se 

construyeron los perfiles que representan las condiciones redox de cada uno de 

los núcleos a lo largo del tiempo (Figura 2.3). Los resultados obtenidos de los 

porcentajes de similitud sugieren de manera general la existencia de una 

congruencia moderada (70%  y 64% para CC y CP, respectivamente) entre los 

tres esquemas. Sin embargo, el SP se incrementó a 95% y 89% para CC y CP, 

respectivamente, cuando se compararon únicamente los esquemas S1 y S2 

(Tabla 2.4). Estos resultados contrastan con los obtenidos cuando se compararon 

los esquemas S1 vs S3a y S2 vs S3a, en donde los valores de SP no 

sobrepasaron el 75% para ambas cuencas. Estas diferencias en SP entre S1 y S2 

con S3a (DOP vs FeHR/FeT) posiblemente se deba a que el uso de la razón 

FeHR/FeT no necesariamente aplica a regiones influenciadas por ZMOs ya que, de 

acuerdo a Poulton y Canfield (2011), bajo estas condiciones la razón FeRF/FeT no 

supera el valor de 0.38. Si bien los valores elevados de SP para la combinación de 

S1 y S2 (Figuras 2.3a, b, d, e) no es prueba de su validez, también es cierto que 

las condiciones redox aplicando estos dos esquemas evidenciaron cambios 

prácticamente sincrónicos, los cuales generalmente no fueron observados bajo el 

esquema S3a (Figura 2.3c, f). Con base en estos resultados se decidió utilizar los 

esquemas S1 y S2 para el análisis de las condiciones paleoredox de ambas 

cuencas. 
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Figura 2.3 Perfiles de las condiciones redox (óxicas, anóxicas o euxínicas) para 
los registros NH01-22 (CC) y NH01-25 (CP) a lo largo del tiempo y bajo los 
diferentes esquemas planteados con base en los valores de DOP, Mo y FeHR/Fe. 
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Tabla 2.4 Porcentaje de similitud entre los 
esquemas S1, S2, S3a y S4b, el cual 
establece, en términos de porcentaje, el 
número total de veces que los tres 
esquemas coinciden con el mismo 
ambiente redox (óxico, anóxico o 
euxínico). 

 Porcentaje de similitud (%) 

   S1 S2 S3a S3b 

   Cuenca Carmen 

  S1 100 -- -- -- 

S2 95 100 -- -- 

S3a 73 69 100 -- 

S3b 78 74 93 100 

   Cuenca Pescadero 

  S1 100 -- -- -- 

S2 89 100 -- -- 

S3a 75 64 100 -- 

S3b 69 59 62 100 

  

Es posible modificar el S3a, ya que el valor de 0.38 fue considerado por 

Poulton y Canfield (2011) como un valor superior extremo de condiciones de 

depositación óxica. Por ejemplo, se puede utilizar el valor de 0.22 reportado por 

Poulton y Canfield (2011) como límite superior para ambientes óxicos y, de esta 

manera, crear un nuevo esquema S3b, definido por valores de FeHR/FeT<0.22 y 

>0.22 como característicos de condiciones óxicas y anóxicas, respectivamente. 

Sin embargo, los resultados obtenidos con S3b para ambas cuencas continuaron 

mostrando diferencias importantes con los esquemas S1 y S2 (PS<78%  en todos 

los casos, Tabla 2.4). Una vez establecidas las posibles condiciones redox de 

depositación en ambas cuencas (Figura 2.2) y su caracterización a lo largo del 

tiempo (Figura 2.3), el siguiente objetivo sería tratar de establecer las condiciones 

bajo las cuales se produjeron los diferentes ambientes redox en las dos cuencas. 
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2.6.3 Variabilidad de las condiciones redox a lo largo del tiempo 

 Los dos factores que principalmente pueden influir en el estado redox de 

nuestras dos cuencas de estudio, son cambios en la circulación de las masas de 

agua en la región y/o cambios en la productividad primaria de la columna de agua 

sobreyacente. Ambos factores influyen en la presencia de las ZMOs, cuya 

formación ha sido relacionada con la circulación lenta de masas de agua (Pride et 

al. 1999) y con la cantidad de materia orgánica suspendida lábil susceptible de ser 

oxidada (e.g., Sundquist y Visser, 2003). Como una aproximación para investigar 

si los cambios en el estado redox de los sedimentos fueron ocasionados por 

cambios en la circulación o en la productividad, se utilizaron los valores Mo/Corg y 

Corg, respectivamente, todos expresados con base en sus respectivas MAR. Cabe 

mencionar que el análisis se realizó separando los valores de acuerdo a los  

esquemas S1 y S2. El primer parámetro (Mo/Corg) proporciona información 

relacionada con el grado de restricción de la circulación de las masas de agua 

(e.g., Algeo y Lyons, 2006; Algeo et al., 2007), mientras que el segundo (Corg) será 

utilizado como un proxy de la paleoproductividad primaria (e.g., Devol y Hartnett, 

2001; Burdige, 2007) en nuestras zonas de estudio. Para el caso específico de la 

razón Mo/Corg, entre mayor es la restricción de la circulación de las masas de agua 

bentónicas, menor es el valor de esta razón (Algeo y Lyons, 2006). Esta 

disminución es una consecuencia del agotamiento del Mo disuelto en las masas 

de aguas estancadas, ya que se produce una rápida incorporación de este 

elemento a los sedimentos en o justo por debajo de la interface agua-sedimento 

(Crusius et al., 1996). En contraste, se ha reportado que en cuencas 

débilmente restringidas (e.g., Saanich Inlet, Cuenca Cariaco; Algeo y Lyons, 2006; 

Algeo et al., 2007) se acumula más Mo por unidad de Corg que en cuencas 

fuertemente restringidas (e.g. Mar Negro, Framvaren Fjord; Algeo y Lyons, 2006; 

Algeo et al., 2007), por lo que la razón Mo/Corg es mayor. Es decir, bajo 

condiciones débilmente restringidas el tiempo de contacto entre el agua y el 

sedimento es menor (i.e., suministro de Mo disuelto constante), por lo que se 

acumula más Mo por unidad de Corg que en cuencas fuertemente restringidas. En 

este último caso el tiempo de contacto es mayor, pero tanto la renovación de las 
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masas de agua como el suministro de Mo disuelto son  limitados. Es conveniente 

mencionar que en este trabajo la razón Mo/Corg se utilizará como un posible 

indicador de tiempo de contacto entre sedimentos y masas de agua en nuestras 

dos cuencas, ambas caracterizadas por presentar un margen abierto (Berelson et 

al., 2005). 

 Para el caso de la razón Mo/Corg, este parámetro fue calculado a partir de la 

pendiente (mx104) obtenida de graficar las MAR de Mo y Corg, de acuerdo a lo 

propuesto por Algeo y Lyons (2006). Los valores de mx104 obtenidos para las 

diferentes condiciones redox mostraron que no existen diferencias significativas 

(P>0.01) entre las diferentes zonas redox presentes en CC y CP, 

independientemente del esquema utilizado (S1 o S2). Tampoco se encontraron 

diferencias significativas (P>0.1) entre las pendientes cuando los datos se 

separaron en antes y después de los ~2.8 ka, momento en el que se identificó un 

cambio casi sincrónico en las condiciones redox de anóxicas a euxínicas en CC, y 

de óxicas a anóxicas en CP (Figura 2.3). Estos resultados sugieren que los 

cambios en los estados redox de nuestras zonas de estudio no fueron 

consecuencia directa de cambios en la circulación de las masas de agua 

bentónicas en la región sur del GC. Finalmente, si se comparan los valores de 

mx104 para toda la columna sedimentaria de cada cuenca, se encontró que 

existen diferencias significativas (P<0.001) entre CC y CP (3.28±0.68 y 6.99±0.40, 

respectivamente), lo que sugiere que de manera general han existido condiciones 

de mayor restricción en la circulación de las masas de agua bentónicas en CC en 

relación a CP. Esto puede ser el resultado de las características de posición y 

forma de CP, ya que tiene un libre intercambio con las masas de agua del Pacifico 

Tropical Oriental y del GC (Castro et al., 2000). Es interesante observar que las 

pendientes obtenidas en nuestras dos zonas de estudio son similares a la 

reportada para la costa de Namibia (~6±3), región caracterizada también por la 

presencia de ZMO e influencia de surgencias costeras intensas (Algeo y Lyons, 

2006). 

 Sin embargo, al comparar los promedios de las MAR de Corg agrupados de 

acuerdo a las condiciones paleoredox, obtuvimos diferencias significativas 
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(P≤0.001) entre las condiciones anóxicas y euxínicas (para CC) y entre óxicas y 

anóxicas (en CP). Estos resultados fueron los mismos, independientemente de si 

se utilizaban los esquemas S1 o S2 y sugieren que las diferentes zonas 

paleoredox observadas en la Figura 2.3 fueron ocasionadas por cambios en la 

productividad primaria de las aguas sobreyacentes. Sin embargo, estos cambios 

fueron más frecuentes antes de los 2.8 ka AP para ambas cuencas. 

Se ha sugerido que la productividad primaria entre los 5 y 2.5 ka AP en el GC fue 

favorecida por el fortalecimiento del giro anticiclónico subtropical del Pacífico 

Norte, el cual es responsable de advectar Agua Subsuperficial Subtropical (ASsSt; 

baja en oxígeno y rica en nutrientes) a la región sur del GC (Ricaurte-Villota 2013). 

En la actualidad,  la influencia del ASsSt es considerado como un mecanismo de 

fertilización en la región sur del GC (Aguiñiga et al., 2010). Por otra parte, Barron 

et al. (2004) propusieron con base en un registro paleoceanográfico de alta 

resolución de la región oriental de la Cuenca de Guaymas (región central del GC) 

que las condiciones oceanográficas modernas del GC se establecieron durante 

este periodo (~2.8 ka AP), con una intensificación de los ciclos ENSO (El Niño 

Southern Oscillation), los cuales son responsables de la intrusión esporádica de 

aguas tropicales a la región sur del GC (Lavin et al., 2003; Staines-Urias et al., 

2015). El aumento en la influencia de agua tropicales como resultado de ciclos 

ENSO favorecidos, ha sido reportado también para las costas de Perú (Sandweiss 

et al., 2001), así como por otros autores para la región central y sur de la GC 

mediante indicadores biogénicos, metales (Fe, Al, Ti) y radiolarios, entre otros 

(e.g., Barron et al., 2004; Gonzalez-Yajimovich, 2004; Staines-Urias et al., 2009; 

Pérez-Cruz, 2013). Sin embargo, esta influencia esporádica del ASsSt en nuestra 

zona de estudio es menor si es comparada con la climatología del GC durante el 

Holoceno, en donde como resultado de la migración hacia el sur de la ITCZ el GC 

ha cambiado gradualmente de condiciones tropicales (Holoceno Temprano; ZCIT 

desplazada hacia el norte) a condiciones áridas (Holoceno Tardío; ZCIT 

desplazada hacia el sur; González-Yajimovich 2005; Barron et al., 2012; Pérez-

Cruz, 2013). Además el MNA era más intenso antes de los 4.2 ka AP por lo que el 

clima durante este periodo era húmedo (característico de condiciones tropicales) y 
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desde entonces se ha ido haciendo más seco, esta última condición se ha 

acentuado los últimos 3.0 ka AP (Gonzalez-Yajimovich et al., 2005). 

 

2.6.4 Relación entre FEFe y FEMo en regiones con diferentes condiciones  redox 

 Nuestros resultados sugieren que existe una relación directa entre el FEFe y 

FEMo que depende de las condiciones redox de depositación. Al comparar los 

promedios de ambas variables para los seis núcleos reportados en este trabajo 

(Figura 2.4a), obtuvimos una regresión lineal con pendiente positiva (m=68.7±6.7) 

y un coeficiente de correlación de 0.981 (n=6, p>0.001). Esta tendencia es 

comparable con la calculada para Saanich Inlet (Figura 2.4b) y para el margen 

oeste de África (Figura 2.4d; datos obtenidos de Russell y Morford, 2001 y de 

Morford y Emerson, 1999, respectivamente), las cuales tienen pendientes de 

45.4±6.1 y 17.8±2.6 y coeficientes de correlación de 0.991 y 0.989. En el caso de 

Saanich Inlet, los sedimentos son depositados bajo condiciones sulfídicas del 

agua de fondo, donde el Mo está enriquecido y además, asociado a los sulfuros de 

Fe (Russell y Morford, 2001); por otra parte, el margen de África está 

caracterizado (al igual que la región sur del GC) por presentar una ZMO en donde 

el Mo está asociado muy probablemente al carbono orgánico (tasas de 

acumulación  de 0.3-0.6 mol C m-2 año-1; Morford y Emerson, 1999). Sin embargo, 

se encontraron tendencias negativas en la relación entre ambas variables para las 

regiones de surgencia costera de Chile (m=-2.50±0.89; R=0.893; Figura 2.4c)  y la 

región localizada fuera de la costa de Baja California (BC), México (m=-126±51; 

R=0.866; Figura 2.4e) utilizando los datos reportados por Böning et al. (2005) y 

Shimmield y Price (1986), respectivamente. Cabe mencionar que los núcleos de la 

costa chilena están fuertemente bioturbados (inclusive en los primeros 10 cm de 

los sedimentos existe la presencia de gusanos y tubos de gusanos; Böning et al., 

2005), con concentraciones de OD en en el rango 0.7-147 µM. Por otra parte, en 

los sedimentos de la región fuera de la costa de BC, las concentraciones de Mo se 

encuentran asociadas a las de los óxidos de Mn (Shimmield y Price, 1986), lo que 

representa características de condiciones óxicas de depositación. 
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Figura 2.4. Factores de enriquecimiento promedio de Fe (FEFe) vs. factores de enriquecimiento promedio de Mo (FEMo) 
para regiones caracterizadas por presentar sedimentos anóxicos/euxínicos: (a) la región sur del Golfo de California, (b) 
Saanich Inlet y (c) el margen oeste de África. También se muestran estas mismas relaciones para sedimentos óxicos: (d) 
región de surgencia de Chile y (e) la región fuera de la costa de Baja California. 
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Finalmente, estas dos diferentes asociaciones encontradas en sedimentos 

depositados bajo diferentes condiciones redox (positiva en regiones anóxicas y 

negativas bajo condiciones óxicas) podrían ser utilizadas para caracterizar de 

manera general ambientes sedimentarios, en donde bajo condiciones óxicas el Mo 

se encuentra asociado principalmente a los oxihidróxidos de Mn, mientras que 

bajo condiciones anóxicas/euxínicas el Mo se encuentra asociado a los sulfuros de 

Fe/materia orgánica en los sedimentos. 

 Finalmente, es conveniente mencionar que una característica importante en 

los sedimentos de la región sur del GC es que los valores de Fe se encuentran 

muy cercanos al promedio de la corteza terrestre, lo que puede caracterizar de 

manera general a los sedimentos de CC y CP como ligeramente empobrecidos. 

Consecuentemente, existe la posibilidad de que la cantidad de Fe reactivo 

disponible para la formación de sulfuros de hierro esté limitada, factor 

determinante para la formación de pirita en los sedimentos de CC y CP. 

 

2.7 Conclusiones 

 

1) En el presente trabajo se lograron caracterizar las condiciones redox de los 

sedimentos depositados en la región sur del GC, así como su variabilidad 

durante los últimos ~7 ky AP. El análisis realizado en este trabajo sugiere que 

mientras la CC presenta condiciones anóxicas-euxínica, la CP presenta 

condiciones redox óxicas-anóxicas y, para ambas cuencas, este cambio es 

sincrónicos a los 2.8 ky AP.  

2) En base a la congruencia (porcentaje de similitud) entre los resultados 

obtenidos para los esquemas S1, S2 y S3a podemos establecer que S1 (DOP 

vs. Mo) y S2 (Mo vs. FeHR/FeT) funcionan mejor que el esquema S3 (DOP vs 

FeHR/FeT) para establecer campos redox en sedimentos modernos 

depositados bajo una ZMO, probablemente como resultado de una limitación 

de Fe reactivo para la formación de pirita. 

3) Los resultados obtenidos con la razón Mo/Corg sugieren que los cambios en 

los estados redox de nuestras zonas de estudio, obtenidos del análisis de los 
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esquemas S1 y S2, no fueron consecuencia directa de cambios en la 

circulación de las masas de agua bentónicas en la región sur del GC. Sin 

embargo, al comparar las pendientes de la razón Mo/Corg se sugiere que, de 

manera general, han existido condiciones de mayor restricción en la circulación 

de las masas de agua bentónicas en CC en relación a CP. Esto puede deberse 

a las características de posición y forma de CP respecto a CC.  

4) Finalmente, se encontró que existen diferencias significativas en las tasas de 

acumulación de masas de Corg entre las diferentes zonas redox en ambas 

cuencas, de acuerdo a los resultados obtenidos bajo los esquemas 1 y 2, lo 

que sugiere que los cambios en las condiciones redox fueron ocasionados por 

cambios en la productividad primaria de las aguas sobreyacentes. 
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3.0 VARIABILIDAD DE LA ZONA DE MÍNIMO OXÍGENO 
DURANTE EL HOLOCENO EN LA REGIÓN SUR DEL GOLFO 
DE CALIFORNIA 

 
3.1 Introducción 

 

 En el océano mundial, las concentraciones de oxígeno disuelto varían 

espacial y temporalmente,con cambios a gran escala que pueden ocurrir de 

manera relativamente rápida y en escalas de tiempo que van desde milenarias 

(e.g., Hendy y Pedersen, 2006; Gardner y Hemphill-Haley, 1986) hasta 

estacionales (e.g., van Geen et al. 1996, Pride et al. 1999). En contraste, la 

concentración de oxígeno en la atmosfera presenta una distribución espacial 

homogénea y relativamente constante sobre largos periodos. La oxidación de la 

materia orgánica y la advección lenta de masas de agua pobres en oxígeno 

disuelto (OD) son los procesos principales que controlan la concentración de este 

gas en la columna de agua, promoviendo la anoxia y, consecuentemente, la 

formación de las zonas de mínimo oxígeno (ZMO). Estas zonas fueron definidas 

por Paulmier y Ruiz-Pino (2009) como aquellas que comprenden concentraciones 

de OD entre 1 y <20 µM. Los procesos antes mencionados influyen de manera 

importante en los límites de las ZMOs y, por ende, pueden contribuir a su 

intensificación (e.g., engrosamiento vertical). 

 De manera general, el área de piso oceánico cubierto por las ZMOs del 

océano mundial corresponde a 1,148,000 km2 (Helly y Levin, 2004), de los cuales 

el 31% pertenece al margen oriental del Océano Pacífico. Está región se 

encuentra influenciada por vientos que favorecen el transporte de Eckman y 

surgencias costeras asociadas. Estos procesos, combinados con sus patrones de 

circulación oceánica, dan como resultado una ZMO notable por su tamaño y grado 

de hipoxia que muestra variaciones latitudinales significativas de profundidad, 

grosor e intensidad (Kamykowski y Zentara, 1990). En el Golfo de California (GC) 

la ZMO que intercepta a los depósitos sedimentarios inhibe la bioturbación y 

propicia la excelente preservación de lossedimentos (Thunell et al., 1993; 

Schummelmann y Lange, 1996). Adicionalmente, en el GC se presenta una 
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climatología tipo monzón, lo que da lugar a la formación de sedimentos laminados 

y, por ende, potenciándolo como una región excelente para estudiar la química 

redox de los sedimentos y tratar de reconstruir las condiciones paleoambientales 

en las concentraciones de OD en el agua profunda. Este objetivo puede lograrse 

mediante el análisis de metales traza sensibles a cambios en las condiciones 

redox (e.g., Mo) que son secuestrados en los sedimentos en respuesta a la 

presencia de condiciones anóxicas sulfídicas. En la interface agua-sedimento y 

bajo condiciones óxicas, el Mo es adsorbido principalmente por los oxihidróxidos 

de Mn (Crusius et al., 1996). Sin embargo, si hay sulfuro disuelto disponible en el 

medio, los átomos de S sustituyen progresivamente a los átomos de oxígeno en el 

molibdato (MoO4
-2) para formar el tetratiomolibdato (MoVIS4

2-), el cual es altamente 

reactivo (Erickson y Helz, 2000). Los procesos de remoción y el destino final del 

MoVIS4
2- bajo estas condiciones (anóxicas y/o sulfídicas) sigue siendo tema de 

discusión, aunque algunos autores han argumentado que el Mo es secuestrado 

por la pirita y/o la materia orgánica (Huerta-Diaz y Morse, 1992, Helz et al., 1996; 

Tribovillard et al., 2004). Debido a lo anterior, el Mo es considerado como un 

trazador o proxy de las condiciones redox en los sedimentos, puesto que se 

enriquece fuertemente únicamente por procesos autigénicos desencadenados por 

la anoxia (Helz y Adelson, 2013). 

 En este trabajo se plantea como objetivo principal reconstruir los cambios 

de la ZMO sobre la pendiente oriental de las cuencas Pescadero (CP) y Carmen 

(CC; Figura 3.1), así como identificar la posible presencia de ciclos y discernir 

siresponden a cambios en la productividad primaria, la cual a su vez responde al 

factor principal de variabilidad climática en la región sur del GC, que es el Monzón 

de Norte América. 

 

3.2 Área de estudio 

 

 El Golfo de California (GC; Figura 3.1) es un mar marginal con 

aproximadamente 1100 km de longitud y 180 km de ancho en su boca (Argote et 

al., 1995). Presenta una climatología tipo monzón (conocido como el Monzón de 
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Norte América; NAM), caracterizada por un revertimiento en el patrón estacional 

de los vientos (Mitchell et al., 2002; Douglas et al., 1993; Bordoni et al., 2004) 

como resultado de la interacción estacional de la circulación atmosférica entre los 

trópicos y las latitudes medias (e.g., el desplazamiento de la Zona de 

Convergencia Intertropical, ZCIT; Barron et al., 2012; Pérez-Cruz, 2013). Es así 

como el NAM comprende dos fases: (1) la de invierno (fría y seca) durante los 

meses de Noviembre a Marzo, y (2) la de verano (cálida y húmeda) durante los 

meses de Julio a Septiembre. 

 Durante la fase de invierno el centro de alta presión del Pacífico Oriental y 

la ITZC se retraen ecuatorialmente, por lo que los vientos provenientes del flujo 

anticiclónico de este centro de alta presión soplan en dirección noroeste sobre el 

eje longitudinal del GC. Estos vientos dan como resultado surgencias costeras que 

favorecen una mayor producción de fitoplancton y, por ende, la sedimentación de 

material biogénico sobre el margen oriental del golfo (Badan-Dangon et al., 1991; 

Lavin y Marinone, 2003). Por otro lado, durante la temporada de verano el centro 

de alta presión del Pacífico Oriental y la ZCIT migran hacía su posición más 

norteña, por lo que los vientos que soplan a través del GC provienen del suroeste 

(Bordoni et al., 2004). Estos vientos transportan calor y humedad atmosférica, 

provocando un aumento en la precipitación pluvial y, consecuentemente, en la 

sedimentación de material terrígeno. Este mecanismo provee ~60% de la 

precipitación media anual del centro y norte de México y es la fuente predominante 

de lluvias monzónicas sobre la vertiente occidental de la Sierra Madre Occidental 

(Mitchell et al, 2002; Bordoni y Stevens, 2006). Un aspecto importante de la 

climatología moderna del MNA es la existencia de un fuerte contraste térmico 

cerca de la desembocadura del GC, con una temperatura superficial del mar de 

22-24 °C a lo largo de la costa del Pacífico de Baja California, y temperaturas 

mucho más cálidas (28-30 °C) a lo largo de la costa continental de México. Este 

contraste facilita la formación de masas de aire cargadas de humedad que se 

desplazan hacia el norte sobre las aguas cálidas del GC (Bordoni y Stevens, 2006) 

hasta la región de baja presión del centro de Arizona. Finalmente, como resultado 

de la depositación alternada entre material biogénico y terrígeno como 
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 Los sedimentos laminados dentro del GC están confinados a un área en 

donde el fondo es interceptado por la ZMO. En la región sureste del GC la ZMO se 

intensifica y se extiende en un rango de profundidad que va de los 300 a los1200 

m (Calvert, 1966), con valores altos cerca de la superficie que disminuyen 

rápidamente a valores mínimos por debajo de los ~200 m. A profundidades entre 

los 400-1100 m, la concentración de OD <0.3 mL L-1, siendo algunas veces tan 

baja que no es detectable (Calvert, 1964; Roden, 1964; Álvarez Borrego y Lara-

Lara, 1991). Dentro de esta región se encuentran localizadas las cuencas 

Pescadero (24° 15’ N y 109° 00’ O) y Carmen (26º 8’ N y 110º 28’ O) (Figura 3.1, 

Tabla 3.1). 

 La Cuenca Pescadero (Figura. 3.1) presenta una profundidad máxima de 

~3,380 m, con forma alargada de 200 km de ancho. Estas características de 

posición y forma le permiten tener un libre intercambio entre las aguas de Pacifico 

Tropical Oriental y las del GC (Castro et al., 2000), por lo que las variaciones 

estacionales y las condiciones climáticas de escala mayor del Pacifico Subtropical 

se registran en los sedimentos (González-Yajimovich, 2004). Adicionalmente, 

debido a que la CP se encuentra ubicada cerca de la bifurcación de la Corriente 

del Golfo de California y el Océano Pacifico, funciona como un registro 

sedimentario del monzón el cual es impulsado por variaciones estacionales en el 

GC (Douglas et al., 2007). Por su parte, la Cuenca Carmen (Figura 3.1) es una 

cuenca semi-cerrada con forma alargada de ~150 km de largo y una profundidad 

máxima de ~2,800 m en donde, al igual que en la CP, se encuentran sedimentos 

laminados y el aporte de material terrígeno se asocia a flujos fluviales (Thunell et 

al., 1993).  

 

3.3  Metodología 

 

3.3.1 Recolección de las muestras 

 De Noviembre a Diciembre del 2001 fueron recolectados 12 núcleos 

sedimentarios (seis de tipo múltiple y seis de gravedad) durante el crucero 

oceanográfico CALMEX NH-01, para conformar un total de seis registros 
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compuestos. Los núcleos estuvieron ubicados sobre el margen oriental del Golfo 

de California (GC), específicamente en las CC y CP. Los núcleos de tipo múltiple 

tienen longitudes de entre 21-44 cm, mientras que los de gravedad están en el 

rango de 250 y 397 cm. 

 Las localidades de muestreo en ambas cuencas fueron seleccionadas de tal 

modo que coincidieran con los límites superior e inferior de la ZMO, así como uno 

más en la región central (Figura 3.1). Estas localidades se encuentran en un rango 

entre los 400-800 m de profundidad y presentan concentraciones de oxígeno 

disuelto en el agua de fondo de <0.1 a 1 µM (Berelson et al., 2005; Tabla 3.1). El 

muestreo fue diseñado para tener herramientas que permitieran discernir 

oscilaciones o tendencias a largo plazo del espesor de la ZMO. Una vez 

recolectados, los núcleos fueron segmentados en intervalos máximos de 1.5 m, 

obteniéndose su densidad y porosidad por medio de un evaluador de porosidad 

por atenuación de rayos gamma (GRAPE) marca GEOTEK modelo MSCL 6.0, 

localizado en la Universidad Estatal de Oregón (OSU), en Corvallis. 

Posteriormente, los núcleos fueron segmentados sobre placas de acrílico de 30 

cm de largo y radiografiadas utilizando un equipo Penetrex Industrial X-Ray Unit, 

en el Laboratorio de Sedimentología de la Universidad del Sur de California (USC). 

Para demonstrar la presencia/ausencia de laminaciones y su grado de definición 

se realizó una transformación digital de las imágenes a escala de grises, utilizando 

el software ImageJ 1.49i. Finalmente, los núcleos fueron sub-muestreados a 

intervalos de 1 cm con el objetivo de obtener registros sedimentarios de alta 

resolución. Cada muestra fue secada en un liofilizador Virtis-GENESIS 25ES en el 

Laboratorio de Geoquímica Ambiental del Instituto de Investigaciones 

Oceanológicas (IIO) y macerada en un mortero de ágata para su posterior 

determinación de pirita sedimentaria, metales totales y carbono inorgánico y total. 

 El fechado del núcleo sedimentario NH01-26 (MC1 y GC1) para la CP 

(Gonzalez-Yajimovich et al., 2005) se logró mediante una combinación de 

técnicas: perfil de exceso de 210Pb analizado en el Laboratorio de Geoquímica de 

la USC, dos fechados de radiocarbono (14C) a los 230 y 408 cm, y conteo de 

varvas como resultado de un análisis de escala de grises de placas de rayos-X. 
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Para el caso específico de los núcleos NH01-25 y NH01-27, se llevó a cabo una 

correlación de componentes con el núcleo NH01-26 para construir sus modelos de 

edades. Respecto a la CC, el núcleo NH01-21 (GC1) tiene un modelo de edades 

construido por Barron y Burky (2007) mediante 14C, por lo que los componentes de 

este registro fueron correlacionados con los núcleos NH01-20 y NH01-22 para 

obtener sus cronologías. 

 

3.3.2 Metales totales 

 La determinación de elementos totales (Fe, Ti, Al, Mo) se llevó a cabo 

mediante la técnica de fluorescencia por rayos X (XRF), con un analizador manual 

DELTA modelo Premium-XRF en modo geoquímico. Cada una de las muestras 

fue expuesta (por triplicado) a los rayos-X por un tiempo de 30 s, con un grosor 

aproximado de la muestra dentro del contenedor ≥0.5 cm y en un contenedor 

plástico Chemplex® con su parte basal cubierta por una película plástica Mylar® 

(6.3 cm de diámetro, 3.6 µm de grosor constante). La calibración del XRF (Mejía-

Piña et al., 2016) se llevó a cabo con un total de 33 estándares (certificados e 

internos) y curvas de calibración calculadas con el modelo de regresión de 

Pearson, con ajuste al origen.  

 La concentración total de los metales traza se normalizó con Al (Calvert y 

Pedersen, 1993), cuyo uso como elemento normalizador permite también calcular 

los factores de enriquecimiento de los metales traza (FEMe) utilizando la ecuación: 

 

FE୑ୣ =  
ቀ୑ୣ

୅୪ൗ ቁ
ౣ౫౛౩౪౨౗

ቀ୑ୣ
୅୪ൗ ቁ

౨౛౜౛౨౛౤ౙ౟౗

 , (1) 

 

en donde (Me/Al)muestra es la razón de la concentración del metal (Me) en relación 

a la concentración de Al en la muestra, mientras que (Me/Al)referencia representa la 

misma razón, pero utilizando los valores de fondo de la corteza terrestre (Li y 

Schoonmaker, 2005). 
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3.3.3 Carbono inorgánico y total 

 Las concentraciones de carbono inorgánico (Ci) y total (Ct) en los 

sedimentos se determinaron con un analizador de carbono UIC, Inc. modelo 

CM150, compuesto por un coulómetro de CO2 equipado con módulos de 

combustión y acidificación. El Ct se determinó introduciendo ~20 mg de la muestra 

al módulo de combustión a una temperatura de 930 °C y en un ambiente rico en 

oxígeno. Para el caso del Ci se pesaron ~25 mg que fueron tratados en el módulo 

de acidificación, añadiendo 5 mL de HClO4 2 N para obtener CO2(g). El CO2(g) 

generado en ambos módulos es acarreado y cuantificado en la celda 

electroquímica del coulómetro. El carbono orgánico (Corg) se determina restando al 

Ct el Ci. Aunque el coulómetro de CO2 no requiere ser calibrado, se utilizó un 

estándar de CaCO3 en polvo Mallinckrodt-4072 con el que se obtuvo un porcentaje 

de recuperación promedio de 102±0.32% y una desviación estándar relativa de 

0.34%. 

 

3.3.4 Análisis espectral 

El análisis espectral de las tasas de acumulación de masas (MAR) para cada 

uno de los componentes obtenidos de los registros sedimentarios, se realizó 

mediante el análisis de la transformada continua de wavelet (TCW, Torrence y 

Compo, 1998). Esta técnica nos permite identificar comportamientos predecibles 

en los registros, tales como tendencias y periodicidades (ciclos). La principal 

ventaja de este método sobre otros métodos matemáticos que analizan 

periodicidades en el dominio de las frecuencias (e.g., análisis de Fourier), es que 

la TCW no supone que los procesos subyacentes a estas periodicidades son 

estacionarios a lo largo del tiempo, permitiendo analizar oscilaciones intermitentes 

implícitas en una serie de tiempo (Torrence y Compo, 1998). Adicional a la TCW, 

se utilizó la transformada cruzada de wavelet (TXW), con el objetivo de examinar 

si las periodicidades de dos series diferentes (las cuales cabe esperar que estén 

vinculadas de alguna manera) tienen una relación de fase constante, sugiriendo 

“causalidad” entre ambas (Torrence y Compo, 1998). 
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Tabla 3.1 Localización de los sitios de recolecta, profundidad del agua y longitud de los núcleos múltiples (MC) y 
de gravedad (GC). Las concentraciones de oxígeno disuelto en el fondo fueron tomadas de Berelson et al. 
(2005).  

Núcleo 
Fecha de 

recolección 
Latitud 
norte 

Longitud 
oeste 

Profundidad 
del agua (m) 

Longitud 
del núcleo 

(cm) 

Longitud 
del registro 

(cm) 

O2 

(µM) 

      Cuenca Carmen  

      
NH01-20 MC1 11/29/2001 26°17´93” 109°43´67” 409 34 

325 
<0.1 

NH01-20 GC2 11/29/2001 26°17´87” 109°55´30” 420 316 <0.1 

NH01-21 MC1 11/29/2001 26°17´92” 109°55´30” 575 42 
396 

<0.1 

NH01-21 GC2 11/29/2001 26°18´03” 109°55´23” 575 390 <0.1 

NH01-22 MC1 11/30/2001 26°17´72” 110°04´25” 800 21 
306 

1 

NH01-22 GC3 11/30/2001 26°18´08” 110°03´92” 790 297 1 

       
Cuenca Pescadero  

      
NH01-25 MC1 12/01/2001 24°17´06” 108°14´69” 800 23.5 

259 
<0.1 

NH01-25 GC2 12/01/2001 24°16´93” 108°14´91” 800 250 <0.1 

NH01-26 MC1 12/01/2001 24°16´42” 108°11´40.2” 600 27 
392 

<0.1 

NH01-26 GC1 12/01/2001 24°16´40.2” 108°11´43.8” 600 381 <0.1 

NH01-27 MC1 12/02/2001 24°16´71” 108°10´70” 506 43 
409 

0.2 

NH01-27 GC2 12/02/2001 24°16´71” 108°10´54” 510 399 0.2 
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 Para el análisis de la TCW en los registros sedimentarios se aplicaron tres 

bandas (0-3200, 400-1800 y 0-400 años) filtradas a las series de tiempo con la 

finalidad de identificar señales de menor frecuencia (centenarias). Los resultados 

obtenidos (P >95%) fueron convertidos a años calendario con base en el modelo 

de edades, permitiéndonos determinar los ciclos centenarios y milenarios que 

dominan la variabilidad del GC. 

 

3.4  Resultados y discusiones 

 

3.4.1 Modelo de edades y tasas de sedimentación 

El fechado de los núcleos de la Cuenca Pescadero (CP) NH01 MC1-26 y 

GC1-26 (0-380 mm) construido por Gonzalez-Yajimovich (2004) mostró, para la 

sección superior, una tasa de sedimentación promedio de 0.83±0.007 mm año-1 

(rango de 0.76-0.94 mm año-1), obtenido mediante conteo de varvas. Sin embargo, 

respecto a la sección inferior del núcleo GC1-26 (380 a 4010 mm) el conteo de 

varvas mostró una mayor variabilidad (rango entre los 0.26 y 2.94 mm año-1), 

aunque la tasa de sedimentación es muy similar a la de la sección superior 

(0.80±0.011mm año-1). Adicionalmente al conteo de varvas, se obtuvieron fechas 

calibradas de radiocarbono (14C), mediante las cuales se estimó una tasa de 

sedimentación promedio de 0.41 mm año-1 (26.6 años cm-1), consistentes con las 

obtenidase por otros autores (e.g., Baba et al., 1991). Respecto a la Cuenca 

Carmen (CC), Barron y Bukry (2007) fecharon el registro NH01 GC1-21 mediante 
14C, obteniendo una tasa de sedimentación promedio de 0.63 mm año-1 (15.7 años 

cm-1), la cual es consistente con otros modelos de edades correspondientes a la 

región central del GC (e.g., Murray et al., 1982). Es importante mencionar que el 

bajo contenido de carbonatos en los núcleos sedimentarios limita la obtención de 

fechas de radiocarbono adicionales, restringiendo su precisión.  

 Para obtener el modelo de edades de todos los núcleos utilizados en este 

trabajo, se llevó a cabo una correlación de componentes (MAR de carbono total y 

ópalo biogénico) del núcleo NH01-26 con los núcleos NH01-25 y NH01-27 para 

CP, mientras que para CC el núcleo NH01-21 (GC1) fue correlacionado con los 

núcleos NH01-20 y NH01-22. Estas correlaciones dieron como resultado tasas de 
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sedimentación de 0.65 mm año-1 para los núcleos NH01-20 y NH01-22 colectado 

en CC, y de 0.39 y 0.36 mm año-1 para los núcleos NH01-25 y 26, 

respectivamente, recolectado en la Cuenca Pescadero. Estas tasas de 

sedimentación indican que los núcleos NH01-20 y 22 representan los últimos ~5.0 

y 4.7 ka AP, respectivamente, en CC, mientras que los núcleos NH01-25 y 27 

representan aproximadamente los últimos 6.9, y 11.4 ka AP, respectivamente, en 

la CP. 

 

3.4.2 Variabilidad vertical de la influencia de la ZMO sobre los registros 

sedimentarios 

 El Mo sedimentario ha sido ampliamente utilizado como un proxy potencial 

de las condiciones redox bentónicas, debido a que generalmente se encuentra 

fuertemente enriquecido en facies marinas ricas en materia orgánica depositadas 

bajo condiciones pobres de oxígeno disuelto (Algeo y Lyons, 2006). Debido a que 

el Mo es el único proxy de las condiciones redox analizado en los seis núcleos 

sedimentarios, se utilizó para caracterizar la variabilidad de la influencia de la ZMO 

presente en la región sur del GC durante el Holoceno. Para lograrlo, se utilizaron 

los límites en las concentraciones de Mo recomendados por Scott y Lyons (2012) 

para definir tres diferentes campos redox: (1) óxico, con valores de Mo <0.1 µmol 

g-1; (2) anóxico, con valores de 0.1<Mo<0.26 µmol g-1; y (3) euxínico, con valores 

de Mo>0.26 µmol g-1.  

 De manera general, las concentraciones de Mo (Tabla 3.2; Figura 3.2a) en 

los sedimentos de la Cuenca Carmen (CC), aumentan conforme se incrementa la 

profundidad (z) en la columna de agua, con valores de 0.083±0.027 (NH01-20, 

z=420 m), 0.156±0.027 (NH01-21, z=575 m) y 0.219±0.050 (NH01-22, z=790 m). 

Para la Cuenca Pescadero (CP; Tabla 3.2; Figura 3.2b) los valores más altos se 

encuentran en el núcleo intermedio NH01-26 (0.105±0.019 µmol g-1; z=600 m) 

cuyo valor no es significativamente diferente al del núcleo profundo NH01-25 

(0.100±0.025 µmol g-1; z=800 m). Adicionalmente, los núcleos someros de cada 

una de las dos cuencas presentaron valores muy similares (0.083±0.027 y 

0.082±0.016 µmol g-1, para NH01-20 y NH01-27, respectivamente). Para ambas 

cuencas, los promedio generales de Mo (0.151±0.064 y 0.095±0.022 µmol g-1 para 
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CC y CP, respectivamente) son menores a los reportados en cuencas anóxicas 

permanentes como la Cuenca de Cariaco (0.87±0.61 µmol g-1; Lyons et al., 2003) 

y el Mar Negro (0.447 µmol g-1; Algeo y Lyons, 2006), así como de cuencas 

euxínicas intermitentes como Saanich Inlet (British Columbia), con un valor de 

0.22 µmol g-1 (Algeo y Lyons, 2006). Sin embargo, los valores de nuestra área de 

estudio son similares a los de la zona costera del Pacifico nororiental tropical 

(0.083-0.125 µmol g-1; Nameroff et al., 2002) y a los reportados por Böning et al. 

(2005) para sedimentos depositados dentro de la ZMO frente a las costa de Chile 

(36° S), con un valor promedio de 0.0801±0.010 µmol g-1, sedimentos depositados 

bajo condiciones subóxicas. 

 Las concentraciones de Mo sedimentario en CC aumentaron conforme se 

incrementó la profundidad. Este gradiente se aprecia en la Figura 3.2a, en donde 

además se observa su variabilidad vertical a lo largo de los últimos ~5 ka AP. 

Considerando al Mo como el único trazador de las condiciones redox en los 

sedimentos, podemos sugerir que la influencia de la ZMO en CC ha tenido una 

tendencia general a la disminución desde hace ~5 ka AP hasta el presente (año 

2001). Sin embargo, nuestros resultados mostraron una serie de pulsos a los ~4.6, 

4.1, 3.4, 2.8, 2.1, 1.6, 0.7 ka AP, en donde posiblemente el núcleo de la ZMO pudo 

haber influenciado sedimentos de profundidades mayores, es decir, el límite 

inferior de la ZMO podría haber estado a una profundidad >800 m. Es importante 

mencionar que, como se verá a detalle más adelante, cuatro (~0.7, 1.6, 2.8, 4.1 ka 

AP) de los siete pulsos registrados en los sedimentos coinciden con eventos de 

enfriamiento que se repiten ~1500±500 años reportados para el Holoceno por 

Bond et al.(1997), los cuales son el resultado de una insolación reducida que se 

refleja en el GC como un aumento en la productividad primaria superficial. 

 Para el caso del límite superior en CC (núcleo NH01-20), no se registró 

ningún cambio importante en las concentraciones de Mo (promedio de 

0.083±0.027 µmol g-1). De hecho, el 85% de las muestras (n=277) presenta 

concentraciones de Mo <0.1µmol g-1 características de condiciones óxicas; el 15% 

restante (n=48) presenta características anóxicas (0.1<Mo<0.26 µmol g-1). En CP 

esta tendencia y variabilidad general en las concentraciones de Mo no fue 

observada (Figura 3.2b). De hecho, las concentraciones de Mo son 1.6 veces 
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mayores en CC que en CP, con esta última mostrando concentraciones de Mo 

>0.26 µmol g-1 nulas, lo que implica que nunca estuvieron presentes condiciones 

euxínicas, al menos durante los últimos ~7.0 ka AP. La razón principal por la cual 

podría existir esta diferencia en las condiciones redox de depositación entre 

cuencas puede estar relacionada con que a diferencia de la CC, las características 

de posición y forma de la CP le permiten tener un libre intercambio con las masas 

de agua del Pacífico Tropical Oriental (Castro et al., 2000). Es posible entonces 

que las concentraciones de OD en el fondo varíen temporalmente como resultado 

de procesos de recambio de sus aguas (“flushing”; e.g., Berelson, 1991) más 

intenso que en la CC. 

 Por otra parte, los factores de enriquecimiento de Mo (FEMo; Tabla 3.2) en 

CC presentaron valores promedio de 6.7±2.9 (3.5-21.4; NH01-20), 14.1±3.2 (6.5-

29.3; NH01-21) y 23.1±5.5 (11-57.5; NH01-22). Para CP los FEMo promedio fueron 

de 5.4±1.2 (3.2-13.6; NH01-27), 6.5±1.4 (2.8-19.2; NH01-26) y 7.3±1.8 (4.6-19.0; 

NH01-25). Al igual que los valores de Mo, los FEMo promedio aumentan conforme 

se incrementa la profundidad y, de manera general, la CC fue la que presentó los 

mayores valores de FEMo, con un promedio general de 14.4±7.6, lo que representa 

1.6 veces el valor de la otra cuenca. Por otra parte, los valores de FEMo de este 

trabajo (14.4±7.6 y 6.3±1.7 para CC y CP, respectivamente) están por debajo de 

cuencas euxínicas como Cariaco (69±47; Lyons et al., 2003) y el Mar Negro 

(43±13; Crusius et al., 1996), pero por arriba de los reportados para los 

sedimentos superficiales de la costa de Washington (46° N, 125° W), con un valor 

promedio de 0.76±0.12 (Morford y Emerson, 1999) caracterizada por presentar 

surgencias costeras y además una ZMO moderada. Sin embargo, los valores 

obtenidos en ambas cuencas, son comparables con el valor promedio reportado 

para el Mar de Arabia (11.6±4.0; 19° N, 58° E), región en donde están presentes 

surgencias costeras y una ZMO extensa, con concentraciones de oxígeno disuelto 

nodetectables en el fondo (Morford y Emerson, 1999). El cálculo de los factores de 

enriquecimiento tiene como objetivo comparar las 
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Tabla 3.2 Valores promedio, rangos de concentración, factores de enriquecimiento (FEMo, fracción molar), tasas de 
acumulación de masa de Mo y rango de profundidad de recolección (z) para cada uno de los registros 
sedimentarios. 

Cuenca Carmen  Cuenca Pescadero 

 

Mo 
µmol g-1 

FEMo 

 
Mo 

nmol cm-2 y-1 x10-2 

 Mo 
µmol g-1 

FEMo 
Mo 

nmol cm-2 y-1 x10-2 

NH01-20, z: 409-420 m (n=325)  NH01-27, z: 506-510 m (n=409) 

Promedio 0.082±0.027 6.7±2.9 2.30±0.76  0.081±0.016 5.4±1.2 2.05±0.51 
Rango 0.068-0.193 3.5-21.4 0.79-5.66  0.049-0.144 3.2-13.6 1.1-4.96 

NH01-21, z: 575 m (n=396)  NH01-26, z: 600 m (n=392) 

Promedio 0.156±0.027 14.1+3.2 3.36±0.63  0.105±0.019 6.5±1.4 2.28±0.54 
Rango 0.082-0.280 6.5-29.3 1.50-5.62  0.053±0.189 2.8-19.2 0.81-4.88 

NH01-22, z: 790-800 m (n=306)  NH01-25, z: 800 m (n=259) 

Promedio 0.219±0.050 23.1±5.5 5.3±1.5  0.100±0.025 7.3±1.8 1.54±0.27 
Rango 0.090-0.506 11-57.5 1.9-12.7  0.063-0.248 4.6-19.0 0.84-2.52 
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Figura 3.2 Perfiles de Mo (µmol g-1) para las cuencas Carmen (a) y Pescadero (b). Las líneas rojas punteadas indican los 
límites entre condiciones óxicas-anóxicas y anóxicas-euxínicas para las concentraciones de Mo propuestas por Scott y 
Lyons (2012). 
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concentraciones del Mo con diferentes ambientes sedimentarios, debido a que la 

concentración del elemento está influenciada por el tamaño de grano y la 

composición mineralógica de los sedimentos, como resultado de tasas de aporte 

variables (Kersten y Smedes, 2002). 

 En un esfuerzo adicional para caracterizar la influencia de la ZMO sobre los 

sedimentos depositados en la región sur del GC, se realizó un análisis del 

contenido de Corg, ya que se ha propuesto que existe un umbral en la 

concentración de este componente sedimentario que marca el límite entre las 

condiciones anóxicas y euxínicas (Tribovillard et al., 2006). Bajo condiciones 

marinas normales los sedimentos registran solamente una fracción del total de la 

productividad biológica de la zona superficial del océano, la cual representa 

alrededor del ~10% de la productividad total de la zona eufótica (e.g., Chester, 

2000). En contraste, en áreas influenciadas por surgencias costeras la 

productividad exportada puede alcanzar valores más altos (ocasionalmente 

~30%). Sin embargo, la materia orgánica que llega a la interface sedimento-agua y 

que puede ser preservada es mucho menor (un pequeño porcentaje solamente; 

Canfield, 1994) debido, en parte, al proceso de remineralización adicional dentro 

de los sedimentos. Sin embargo, el flujo final de sepultamiento es generalmente 

proporcional a la productividad en el agua superficial (Tribovillard et al., 2006). En 

su síntesis sobre el uso de elementos traza como proxies en la reconstrucción de 

condiciones paleo-redox, Tribovillard et al. (2006) plantearon que bajo condiciones 

óxicas-subóxicas el Mo está asociado principalmente a la fracción detrítica, 

resultando en una correlación negativa entre el Corg y este elemento. Por otra 

parte, bajo condiciones anóxicas-no sulfídicas el Mo disponible es depositado en 

gran medida en forma de complejos organometálicos, mientras que bajo 

condiciones euxínicas (H2S disponible) el Mo muestra altos enriquecimientos 

debido a su vínculo con la pirita y con la materia orgánica rica en S (Tribovillard et 

al., 2004, Algeo y Maynard 2004, Cruse y Lyons, 2004). Adicionalmente, 

Tribovillard et al. (2006) propusieron que existe un umbral en el contenido de 

carbono orgánico que marca el límite entre las condiciones anóxicas y euxínicas, 

el cual puede ser muy variable, ya que va desde el 1-1.5% (8.3-12.5x102 µmol g-1) 
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en la Cuenca de Cariaco (Venezuela), y de 2.5-3.5% (21.0-29.1 µmol g-1) en 

Saanich Inlet (British Columbia). En la región sur del GC todos los valores 

promedio de Corg estuvieron por arriba de los límites de la Cuenca de Cariaco, 

pero similares al reportado para Saanich Inlet, ambas consideradas cuencas 

euxínicas modernas, con promedios generales de [(29)x102 µmol g-1] y [(27)x102 

µmol g-1], respectivamente (Lyons et al., 2003; Algeo y Lyons, 2006). 

Específicamente, en CC el Corg (Tabla 3.2) presentó un rango de (24.5±4.7)x102 

(2.94±0.57%) a (34.7±3.1)x102 (4.17±0.36%) para los núcleos NH01-20 y 22, 

mientras que para CP el rango estuvo entre (25.7±3.4)x102 (3.09±0.41%) y 

(29.2±1.4)x102 (3.51±0.17%) para los registros NH01-27 y 25. 

 En un esfuerzo por establecer el límite entre condiciones anóxicas y 

euxínicas en nuestra región de estudio, intentamos comparar los valores de Corg 

de las muestras que presentaron concentraciones de Mo >0.027 µmol g-1 (Li y 

Schoonmaker, 2003) características de condiciones euxínicas con aquellas por 

debajo de este valor. Sin embargo, ninguna de las muestras analizadas en CP 

presentaron valores por arriba de este límite. En contraste, en CC solamente el 

18% de las muestras del núcleo NH01-22 presentó [Mo] >0.26 µmol g-1, por lo que 

establecer claramente el umbral entre ambas condiciones paleoambientales 

utilizando solamente estos dos parámetros es difícil. Además, es importante 

mencionar que en ambas cuencas y de manera similar a los valores de Mo y FEMo, 

las concentraciones promedio de Corg, fueron mayores en el núcleo más profundo 

y alejado de la costa, probablemente como consecuencia del proceso de 

redistribución del sedimento (“sediment focussing”), en donde el material 

sedimentario depositado a menor profundidad es removido a zonas más profundas 

(Blais y Kalff, 1995). Otra posibilidad para explicar esta diferencia en los 

promedios de Corg respecto a la profundidad de recolección podría ser la 

existencia de una mejor preservación de la materia orgánica debido a las 

condiciones reductoras más intensas de los sedimentos profundos. Finalmente, 

aunque no fue posible establecer el valor límite de Corg entre ambas condiciones, 

el aumento de los valores promedio conforme aumenta la profundidad podrían 

apoyar la idea de que existe un gradiente en las condiciones redox que varía en 
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función del espesor de la columna de agua en ambas cuencas. La relación 

entre el Mo y el Corg ayuda a limitar los mecanismos por los que el elemento es 

transferido a los sedimentos (Algeo y Lyons, 2006). Como se mencionó 

anteriormente, bajo condiciones anóxicas no-sulfídicas el Mo es depositado en 

forma de complejos organometálicos (Tribovillard et al., 2004). Al correlacionar los 

promedios generales de ambos parámetros en las cuencas Carmen y Pescadero 

(Figura 3.2) y obtener sus modelos de regresión mediante una correlación de 

Pearson, se obtuvo un coeficiente de correlación (R2) de 0.930, con una 

significancia estadística (P) <0.001 (Figura 3.2). La correlación positiva encontrada 

sugiere que la disponibilidad del Mo es un factor importante en el secuestro del 

elemento, ya que implica que el Mo contenido en los sedimentos está asociado, en 

su mayoría, a la materia orgánica; adicionalmente, este patrón de correlación es 

típico de sistemas marinos abiertos, en donde los elementos traza disueltos en el 

agua de mar no son agotados por la sedimentación (Algeo y Maynard, 2004), 

confirmando el hecho de que el contenido de Mo en los sedimentos está 

relacionado con el contenido de carbono orgánico. 

 
 
Figura 3.3 Regresión lineal entre el Corg y Mo total, se incluye el coeficiente de 
correlación de Pearson (R) y la ecuación de la recta. 
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Tabla 3.3 Valores promedio, rangos de concentración (% y µmol g-1) y tasas de acumulación de masa de carbono 
orgánico (µmol cm-2 y-1) para cada uno de los registros sedimentarios. 

 Carbono orgánico 

 Cuenca Carmen  Cuenca Pescadero 

 % (µmol g-1)x102 µmol cm-2 y-1  % (µmol g-1)x102 µmol cm-2 y-1 

 NH01-20, z: 409-420 m (n=325)  NH01-27, z: 506-510 m (n=409) 

Promedio 2.94±0.57 24.5±4.7 69±16  3.09±0.41 25.7±3.4 49.0±7.2 

Rango 1.9-5.95 16 – 49.5 33-155  1.1-6.78 9.2-56.5 5.6-99.8 

 NH01-21, z: 575 m (n=396)  NH01-26, z: 600 m (n=392) 

Promedio 3.99±0.31 33.3±2.6 72±10  3.31±0.28 27.6±2.3 59.4±7.1 

Rango 2.8-6.16 23-51.2 38-98.3  2.5-4.26 21±35.5 37-82.7 

 NH01-22, z: 790-800 m (n=306)  NH01-25, z: 800 m (n=259) 

Promedio 4.17±0.36 34.7±3.1 83±15  3.51±0.17 29.2±1.4 59.8±4.5 

Rango 3.2-5.52 27-46.0 38-155  3.0-3.94 25-32.8 50-72.4 
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3.4.3 Titanio (migración de la Zona de Convergencia Intertropical) 

 El Ti es un importante constituyente de la fracción terrígena en los 

sedimentos marinos (Lourens et al., 2001; Fleury et al., 2015) y debido a su origen 

detrítico (Dean, 2006) e inmovilidad bajo procesos diagenéticos (Calvert y 

Pedersen, 1993), es una aproximación (proxy) del aporte de material siliciclástico 

de origen fluvial (Fleury et al., 2015). En las regiones tropicales y subtropicales 

(e.g., el GC) la Zona de Convergencia Intertropical (ZCIT) regula el ciclo 

hidrológico y su posición relativa con estas regiones explica sus patrones de 

precipitación a largo plazo (Haug et al., 2001). Es entonces posible relacionar la 

disminución/aumento de las precipitaciones y escorrentías de las regiones 

tropicales o subtropicales con la posición relativa de la ZCIT. Se ha reportado 

anteriormente que la ZCIT está sujeta a una migración latitudinal asociada 

directamente con el componente de precesión orbital del sol (i.e., forzamiento de 

Milankovich; Haug et al., 2001; Gonzalez-Yajimovich, 2004; Ricaurte-Villota et al., 

2013). 

Con el objetivo de entender la climatología del MNA, Barron et al. (2012) 

obtuvieron registros detallados de la temperatura superficial del mar durante el 

Holoceno en sus dos principales fuentes de humedad (el GC y el Golfo de México; 

GM) y propusieron un modelo conceptual en el que proponen que durante el 

Holoceno Medio (~6.0 ka AP) la posición de verano del centro de alta presión del 

Pacífico Norte (PN) estaba desplazada hacia el sur, favoreciendo las surgencias 

costeras y, consecuentemente, una temperatura superficial del mar (TSM) fría en 

los márgenes del sur de California y Baja California. Estas TSM limitan la 

trayectoria de las tormentas del Pacífico Tropical, canalizándolas sobre el eje 

principal del GC, en donde se convierten en oleadas (“gulf surges”) que acarrean 

humedad hacia la vertiente oeste de la Sierra Madre Occidental, Arizona, y el 

oeste de Nuevo México. En contraste, durante el Holoceno Temprano (>8.0 ka 

AP) el desplazamiento hacia el norte de la ZCIT y del centro de alta presión del 

PN, así como la posible ubicación del centro de alta presión de las Bermudas al 

sur y oeste de su posición actual favorecieron un mayor flujo de humedad del GM 

dentro de la región suroeste de Estados Unidos. Al mismo tiempo, la TSM de la 
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Corriente de California era más cálida que la actual, mientras que la TSM del GC 

durante el verano era más fría que la actual, por lo que las oleadas de humedad 

no eran posibles. 

 En la región sur del GC, el contenido de Ti en los sedimentos se encuentra 

en un rango promediode 60.0±6.4 a 70.0±4.4 µmol g-1 para los núcleos NH01-20 y 

NH01-22, respectivamente, localizados en CC. Por otro lado, la CP presenta 

valores entre los 70.0±3.3 (NH01-25) y 78.6±5.8 µmol g-1 (NH01-26). Se realizaron 

análisis de tendencia mediante un modelo de regresión lineal simple a cada una 

de las series de tiempo del elemento en términos de tasas de acumulación de 

masa (MAR; µmol cm-2 año-1), dando como resultado tendencias significativas 

(P<0.001) de disminución hacía periodos actuales para todos los núcleos, excepto 

para el NH01-20 localizado dentro de una sub-cuenca (Figura 3.1) cerca de la 

costa. Las series de tiempo se compararon con la insolación integrada de verano 

(Mayo-Octubre) para los 24º N obtenidas utilizando el paquete de software 

AnalySeries (Figura 3.4 y 3.5; Paillard et al., 1996). La concordancia que se 

encontró entre las dos variables sugiere un cambio a largo plazo en la 

precipitación pluvial de ambas cuencas a lo largo del Holoceno, sugiriendo un 

cambio de condiciones tropicales (Holoceno Temprano; ZCIT desplazada hacia el 

norte) a condiciones más áridas (actualidad; ZCIT desplazada hacia el sur). Este 

patrón, resultado de la migración a largo plazo de la ZCIT, ha sido reportado 

anteriormente mediante proxies de precipitación en otras partes del GC 

(González-Yajimovich 2005; Barron et al., 2012; Pérez-Cruz, 2013) en el Pacífico 

Tropical (Leduc et al., 2009), en la Cuenca de Cariaco (Haug et al., 2001), el Golfo 

de México (Poore et al., 2005), entre otros, evidenciando que el forzamiento 

causal no es de escala regional sino global (insolación).  

Adicionalmente a la tendencia de disminución a largo plazo del aporte de material 

detrítico, el perfil de las MAR de Ti en el núcleo NH01-27 muestra valores por 

arriba del promedio general (entre los ~11.5-3.0 ka AP). Sin embargo, este 

aumento es relativamente mayor para el periodo comprendido entre los ~11.5-6.5 

ka AP (Figura 3.5c). Esto concuerda con lo propuesto por Staines-Urias et al. 

(2015) y Barron et al. (2012), quienes reportan un debilitamiento de la Corriente de 
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California entre los 11-8 ka AP, resultado de la posición norteña de la ZCIT 

durante este periodo. Por otra parte, el calentamiento de la región sur del GC 

coincide con un calentamiento de la región central (Cuenca de Guaymas) durante 

el Máximo Termal del Holoceno (HTM) entre los 8.2-6.2 ka AP (Barron et al., 

2012), lo que concuerda con una tendencia de aumento en la TSM a los 7.0 ka AP 

documentada en todo el Pacifico Tropical y Subtropica (Pahke et al., 2007). 

Durante el Holoceno Tardío (4-0 ka AP) los aportes de Ti para CC y CP están, de 

manera general, por debajo de los valores promedio de cada uno de los núcleos, 

posiblemente como resultado del desplazamiento hacia el sur de la ZCIT y que 

consecuentemente influye en las condiciones áridas que predominan actualmente 

en la región (Gonzalez-Yajimovich, 2004). 

 Nuestros resultados concuerdan con lo propuesto por Gonzalez-Yajimovich 

(2004), quien reportó que en la región sur del GC durante el Holoceno se pueden 

distinguir tres períodos climáticos: (1) un periodo de alta productividad y 

variabilidad, resultado de vientos intensos y surgencias favorecidas entre los 11-

7.2 ka; (2) otro período entre los 7.2-4.2 ka, caracterizado por reflejar condiciones 

aparentemente estables, con una disminución general y constante de la 

productividad y con una variabilidad reducida comparada con el primer periodo, y 

(3) el período comprendido de los 4.2 ka hasta el presente, durante el cual el GC 

se caracteriza por presentar las condiciones áridas actuales, interrumpidas 

solamente durante la Pequeña Edad de Hielo (LIA), durante la cual se aprecia un 

aumento considerable de aporte de material terrígeno a la cuenca (Figura 3.5). 

Finalmente, la tendencia general hacía condiciones más áridas en la región sur del 

GC es similar a las observadas en registros de temperatura superficial del mar y 

atmosféricas de otras partes del mundo (e.g., Greene et al., 1999; Jones y 

Moberg, 2003; Malhi y Wright, 2004), atribuidas al aumento global de la 

temperatura en los últimos dos siglos, como resultado de cambios en la irradiación 

solar y al aumento de los gases de efecto invernadero (Lean y Rind, 1998). 
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Figura 3.4 Perfiles de tasas de acumulación de masa de Ti (línea negra) y carbono orgánico (Corg; línea azul; promedio 
general indicado por la línea roja discontinua) para los registros sedimentarios (a) NH01-20, (b) NH01-21 y (c) NH01-22 
pertenecientes a la Cuenca Pescadero. La línea negra discontinua representa la insolación integrada de verano (Mayo-
Octubre) para los 24º N, de acuerdo a Paillard et al. (1996). 
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Figura 3.5 Perfiles de las tasas de acumulación de masas de Ti (línea negra) y carbono orgánico (Corg; línea azul; 
promedio general indicado por la línea roja discontinua) para los registros sedimentarios (a) NH01-25, (b) NH01-26 y (c) 
NH01-27 pertenecientes a la Cuenca Carmen. La línea negra discontinua representa el la insolación integrada de verano 
(Mayo-Octubre) para los 24º N de acuerdo a Paillard et al. (1996). 
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3.4.4 Aporte de material detrítico y su relación con la productividad primaria 

 Se ha sugerido que la productividad primaria en la región sur del GC se favorece 

con la fertilización producida por los flujos de material terrígeno de escorrentía 

(Gonzalez-Yajimovich et al., 2004; Ricaurte-Villota et al., 2013), los cuales aportan 

nutrientes y micronutrientes (e.g., nitratos, fosfatos, Fe, Mn y Zn) a la columna de agua 

(Hurts y Bruland, 2008). Específicamente, en la región sur del GC nuestros resultados 

sugieren una alta correlación entre el contenido de Ti y Corg en los núcleos sedimentarios 

de ambas cuencas (Figuras 4 y 5) puesto que ambos aumentan y/o disminuyen de 

manera conjunta Para corroborar el comportamiento anterior, se realizó un análisis de 

componentes principales (PCA) en resolución numérica, siguiendo los criterios 

propuestos por Santamaria-del-Angel et al. (2011) de los núcleos NH01-22 y NH01-25, 

correspondientes a CC y CP, respectivamente (Tabla 3.4). En CC los resultados sugieren 

que existe una fuerte relación directa entre el contenido de Corg y los elementos con un 

origen detrítico (Fe, Ti), identificada en el primer componente como PC1, el cual explica 

47.7% de la variabilidad total. Para el caso de los componentes FeHCl y Fepyr, se 

asociaron independientemente en el componente dos (PC2). En CP se observa la misma 

asociación directa en el PC1 entre el contenido de Corg y los elementos detríticos, la cual 

explica el 34.6% de la variabilidad y, al igual que para CC, el FeHCl y Fepyr se asociaron 

independientemente en el PC2. Esta asociación menor entre el Corg, Fe y Ti en CP, 

comparada con la reportada para CC, podría ser el resultado de dos factores principales: 

(1) la diferencia que existe en el contenido de Corg promedio y su rango de concentración 

en los sedimentos, los cuales son menores en CP que en CC (Tabla 3.4), y (2) 

probablemente como consecuencia de una menor preservación de la materia orgánica 

debido a las condiciones redox óxicas-anóxicas en CP presentes a lo largo del Holoceno 

(Figura 2.3), las cuales fueron caracterizadas en los sedimentos mediante diferentes 

proxies sensibles a la cantidad de OD (ver Capitulo 2).  

 La asociación directa entre el Corg y los elementos Fe y Ti en la región sur del GC 

representa evidencia de fertilización producida por el aporte de nutrientes y 

micronutrientes por escorrentías, reportada anteriormente para la Cuenca Alfonso 

(localizada en la región sur del GC) por Ricaurte-Villota (2013). Esta autora concluyó que 

durante periodos de mayor influencia tropical (precipitación pluvial favorecida) aumenta el 
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contenido de Fe y, con ello, la productividad primaria. Dicha productividad, sin embargo, 

presenta una tendencia general de disminución desde el Holoceno medio hasta la 

actualidad, igual a la observada en nuestros registros sedimentarios (Figuras 3.4 y 3.5) y 

a los reportados para la Cuenca de Mazatlán (localizada en el margen noroeste de 

México) por Ganeshram y Pedersen, 1998. Estos resultados apoyan a Gonzalez-

Yajimovich (2004), quien sugiere que la precipitación pluvial y la escorrentía subsecuente 

puede ser un mecanismo de fertilización que favorece la productividad primaria. Este 

mecanismo de fertilización ha sido propuesto también en otras localidades; por ejemplo, 

Hurts y Bruland (2008) determinaron que el porcentaje de contribución relativa de 

micronutrientes y metales traza de la pluma de la Bahía de San Francisco, con respecto 

al aporte por surgencias costeras, es de entre 10 y 50%, correspondiendo el 20% al Fe 

(i.e., el aporte del metal por surgencias es de 0.15 mol s-1, mientras que el aporte por la 

pluma es de 0.029 mol s-1). Si bien ambos factores son importantes ya que favorecen la 

productividad primaria superficial, aparentemente las surgencias costeras son las 

responsables de aportar una mayor cantidad de nutrientes y micronutrientes, en 

comparación con los aportes por escorrentía.  

 
Tabla 3.4. Matriz de correlación de componentes 
principales para los registros compuestos NH01-22 y 
NH01-25 de las cuencas Carmen y Pescadero, 
respectivamente. 

 Cuenca Carmen  Cuenca Pescadero 

Variable PC1 PC2 
 

PC1 PC2 

   AlT 0.419 0.077  0.465 0.221 
FeT 0.504 0.123  0.563 0.159 
MoT 0.386 0.125  0.122 0.472 
TiT 0.502 0.1  0.538 0.149 
FeHCl 0.292 -0.459  -0.248 0.589 
Fepyr -0.013 0.846  -0.316 0.573 
CO 0.286 -0.163  0.039 -0.074 

     
Eigen-valor 3.336 1.162  2.419 1.739 
Proporción 0.477 0.167  0.346 0.248 
Acumulado  

0.643  
 

0.594 
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3.4.5 Ciclos de variabilidad solar 

Existe una estrecha relación entre cambios en el sistema climático y la variabilidad 

en la incidencia de la radiación solar (Hong et al., 2000). Se ha reportado que una 

disminución de ~0.1% en la insolación podría producir cambios en la dinámica del 

sistema acoplado océano-atmósfera (Shindell et. al., 1999) mediante procesos 

convectivos y advectivos, responsables del transporte de calor y del movimiento discreto 

de las masas de aire y agua (Ingle, 2000). Sin embargo, este tipo de relación también ha 

sido rechazada, basándose en el hecho de que los cambios en la energía solar que llega 

a la parte superior de la atmósfera son demasiado pequeños como para ser significativos 

(~0.2 W m-2; Lean et al., 2005).  

En este trabajo se ha demostrado que cambios a largo plazo en la insolación (ver 

sección 4.3, Migración de la ZCIT) influyen en la posición relativa de la ZCIT y, por ende, 

en el contenido de carbono orgánico y material de origen detrítico que es depositado en 

los sedimentos de las cuencas Carmen y Pescadero. Sin embargo, con el objetivo de 

determinar cambios de menor escala (i.e., ciclicidades centenarias y milenarias), se 

realizó un análisis espectral mediante la transformada continua de Wavelet. Nuestros 

resultados sugieren la presencia de tres ciclos consistentes en las variables analizadas 

(Tabla 3.5) con periodicidades de 220±20, 348±25 y 1370±159 años, todos ellos 

reportados anteriormente por diferentes autores (e.g., Vasil'ev et al., 1999; Bond et al., 

2001; Muscheler et al., 2003) utilizando nucleídos cosmogénicos (10Be y 14C) indicadores 

de variaciones en la actividad solar, los cuales son finalmente depositados en las capas 

polares y glaciares, anillos de árboles, células orgánicas, y en sedimentos marinos 

profundos (Mendoza, 2006). 

El ciclo con menor periodicidad (220±20) conocido como “Suess de Vries” es 

reconocido como uno de los ciclos solares más intensos (Raspopov et al., 2008). De 

hecho se ha inferido que este ciclo de actividad solar ha sido dominante durante el 

Holoceno (Vasil'ev et al., 1999; Muscheler et al., 2003) e, inclusive, durante escalas de 

tiempo aún más grandes (50-25 ka AP; Wagner et al., 2001). Además de su amplia 

influencia temporal, Raspopov et al. (2008) demostraron, mediante una revisión de datos 

paleoclimáticos, que la variación climática de ~200 años es evidente en los diferentes 

océanos y en regiones terrestres (Europa, Norte y Sur América, Asia, etc.). El segundo 
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ciclo centenario registrado en los sedimentos de la región sur del GC (348±25 años), es 

conocido generalmente como el ciclo centenario de Bond, puesto que es comparable con 

un ciclo de entre 200-500 años reportado para nucleídos cosmogénicos en el Atlántico 

Norte (Bond et al., 2001). Adicionalmente, en escala espacial el ciclo centenario de Bond 

ha sido identificado en varias regiones del mundo mediante diferentes proxies como: 

temperatura y precipitación en el occidente de México y en la región central occidental de 

Nuevo México (Poore et al., 2005); precipitación y evo-transpiración en el Lago Calgary, 

Canadá (Campbell et al., 1998); y surgencias costeras en la Cuenca Cariaco, Venezuela 

(Peterson et al., 1991).  

 
Tabla 3.5 Periodicidad (años) de los ciclos de variabilidad solar 
registrados en los sedimentos de la región sur del Golfo de California. 

MAR Núcleo 
Ciclo Suess 

de Vries 
(~200 años) 

Ciclo centenario 
de Bond 

(400±100 años) 

Ciclo milenario de 
Bond (1500±500 años) 

     
Corg 

NH01-22 206 330 1447 
NH01-25 232 300 1105 

Mo 
NH01-22 206 -- 1152 
NH01-25 194 364 1551 

Ti NH01-22 219 360 1496 
NH01-25 229 372 1423 

Fe 
NH01-22 212 344 1400 
NH01-25 230 364 1385 

  
El único ciclo con escala milenaria (1370±159 años; Tabla 3.5) encontrado 

consistentemente en todas las series de tiempo analizadas es conocido como el “ciclo 

milenario de Bond”, considerado como un cambio climático abrupto de escala milenaria 

caracterizado por eventos de enfriamiento que se repiten cada ~1500±500 años (Bond et 

al., 1997). El evento climático más reciente  que corresponde a esta variabilidad 

milenaria fue la Pequeña Edad de Hielo (PEH; 200-700 años AP), mientras que el de 

mayor impacto corresponde al conocido como el evento 8.2 ka, para el cual deMenocal 

et al. (2000) reportaron un descenso en la temperatura superficial del mar de ~7-8 ºC en 

la costa oeste de África (equivalente al enfriamiento del último glacial máximo). 

Anteriormente se ha argumentado que estos eventos de enfriamiento son el resultado de 

una insolación reducida (Shindell et al., 2001; Bond et al., 2001; van Geel et al., 2003),lo  
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que provoca un enfriamiento atmosférico por encima del suroeste de Estados Unidos, 

forzando el chorro subtropical hacia el sur y disminuyendo la circulación de la celda de 

Hadley. En el GC durante estos periodos hay una intensificación de los vientos del 

noroeste que se canalizan a lo largo del eje principal del GC, favoreciendo las surgencias 

costeras y, por ende, la productividad primaria superficial (Figura. 3.4 y 3.5; Barron et al., 

2003; Barron et al., 2004; Gonzalez-Yajimovich et al., 2005). Inicialmente, el ciclo fue 

identificado mediante nucleídos cosmogénicos y trazadores sensibles a cambios en la 

cantidad y trayectoria de hielo glacial y marino en el agua superficial del Atlántico Norte 

(Bond et al., 1997) y, posteriormente, identificado mediante otros proxies no solamente 

en el Atlántico Norte (e.g., McManus, 1999; Yu et al., 2003; Oppo et al., 2003; Hong et 

al., 2003) y Atlántico subtropical (deMenocal et al., 2000), sino también en otras regiones 

del mundo como Canadá y Groenlandia (Mayewski et al., 1994), en el lago Titicaca, 

Bolivia (Baker et al., 2005) e inclusive en la región sur del GC (González-Yajimovich, 

2004; Douglas et al., 2007). La extensa influencia espacial en el sistema climático 

terrestre (a altas y bajas latitudes; e.g., deMenocal et al., 2000) y la relación de los 

diferentes proxies mediante los cuales se han identificado estas ciclicidades, sugieren 

que estos proxies no son respuestas a forzamientos regionales, sino a un forzamiento 

externo a largo plazo, como el causado por la variabilidad solar. 

Una de las principales ventajas del análisis espectral utilizando la transformada de 

Wavelet, es la posibilidad de comparar dos series de tiempo (TXW), de las cuales cabe 

esperar que estén vinculadas de alguna manera. En este trabajo, esta herramienta se 

utilizó con el objetivo de comprobar si las periodicidades con escalas milenarias y 

centenarias implícitas en el contenido de Corg y material de origen detrítico (Fe, Ti) se 

encuentran en fase o no a lo largo del Holoceno, es decir, si las ciclicidades encontradas 

para ambos componentes responden de la misma manera al principal forzamiento 

externo que es la radiación solar. Con el objetivo de lograr lo anterior, se realizó el 

análisis TXW para comparar las tasas de acumulación de Corg vs. Ti y Fe. Para CC, 

nuestros resultados sugieren que el ciclo milenario (1370±159 años) reportado en los 

diferentes componentes responde de la misma manera al forzamiento solar. En otras 

palabras, al comparar las series de tiempo de Corg vs. Ti y Corg vs. Fe (Figura 3.6), 

encontramos para esta periodicidad potencias espectrales significativas para los últimos 
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5.0 ka AP, las cuales se encuentran en fase positiva. Es decir, si aumenta el Fe o el Ti, 

aumenta el contenido de Corg en los sedimentos (representado en los espectros cruzados 

como: ; Figura 3.6) a lo largo del tiempo. Sin embargo, esta correlación positiva en la 

periodicidad milenaria reportada para CP no se lleva a cabo de manera tan directa como 

en CC, puesto que hay un desfase positivo de ~30° entre el ciclo milenario de Ti y Fe 

respecto al Corg en el dominio del tiempo (Figura 3.6). Estos resultados implican que si 

bien el aporte de material terrígeno favorece la productividad primaria, la señal del Corg 

conservado en los sedimentos no responde de manera inmediata a esta fertilización, 

específicamente para el ciclo milenario de Bond. Esta diferencia entre las cuencas puede 

ser el resultado de la respuesta del clima regional al ciclo milenario de Bond, ya que 

como se ha reportado para ciclicidades menores, este ciclo puede diferir notablemente 

inclusive a distancias de varios cientos de km. Este comportamiento es consecuencia del 

carácter no-lineal de la respuesta del sistema océano-atmósfera al forzamiento solar 

(Wiles et al., 2004). Lamentablemente, para periodicidades centenarias (ciclo “Suess de 

Vriess” y “ciclo centenario de Bond”; Tabla 3.5) el análisis espectral TXW no tiene 

resolución suficiente para identificar si la variabilidad de los componentes a lo largo del 

tiempo se encuentra o no en fase, debido a que ciclos dominantes con mayor periodo y 

potencia espectral se superponen a ciclos con menor periodo y potencia espectral. 

 
3.5 Conclusiones 

 

1) Se observó una tendencia general de disminución hacia el presente en la influencia 

de la ZMO, al igual que lo obtenido para las tasas de acumulación de masas de 

carbono orgánico, sobre los sedimentos, pero únicamente para la Cuenca Carmen. 

Para Cuenca Pescadero no se registró ningún cambio importante al comparar los tres 

registros sedimentarios. 

2) La concordancia encontrada entre la insolación y la tasa de acumulación de masas de 

Ti sugiere un cambio a largo plazo en la precipitación pluvial: de condiciones 

tropicales (durante el Holoceno Temprano) a las condiciones áridas presentes 

actualmente en la región (como resultado de la migración hacia el sur de la ZCIT a lo 

largo del Holoceno). Esta migración general de la ZCIT es atribuida a cambios en la 

insolación, la cual, es considerada un forzamiento de escla global. 



 

 

Figura 3.6 Espectro wavelet (TXW) comparando las tasas de acumulación
para (a) CC y (b) CP. 

 

3) Adicional a esta tendencia 

sido influenciada, a lo largo del Holoceno, por los ciclos de variabilidad solar 

conocidos como Suess de Vries

348±25 y 1370±159 años, respectivamente

milenario, el análisis de la TXW sugiere que

Corg, Fe y Ti responden de manera

positiva. 

4) La asociación directa entre estos elementos y el C

producida por el aporte de nutrientes y micronutrientes por escorrentías, las cuales 

responden al factor principal de variabilidad climática en 

Espectro wavelet (TXW) comparando las tasas de acumulación

Adicional a esta tendencia de largo plazo, la climatología de la región sur del GC ha 

a lo largo del Holoceno, por los ciclos de variabilidad solar 

Suess de Vries y ciclos milenario y centenario de 

348±25 y 1370±159 años, respectivamente) Para el caso específico del ciclo 

milenario, el análisis de la TXW sugiere que, para ambas cuencas, los componentes 

, Fe y Ti responden de manera similar al forzamiento solar, ya que

La asociación directa entre estos elementos y el Corg son evidencia de la fertilización 

producida por el aporte de nutrientes y micronutrientes por escorrentías, las cuales 

responden al factor principal de variabilidad climática en la región sur del GC, 
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largo plazo, la climatología de la región sur del GC ha 

a lo largo del Holoceno, por los ciclos de variabilidad solar 

centenario de Bond (220±20, 

ara el caso específico del ciclo 

los componentes 

ya que están en fase 

son evidencia de la fertilización 

producida por el aporte de nutrientes y micronutrientes por escorrentías, las cuales 

la región sur del GC, 
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representado por el Monzón de Norte América, cuya precipitación asociada está 

manejada por la migración hacia el norte de la ZCIT. 
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4.0 CONCLUSIONES GENERALES 
  

 

1) El XRF representa una herramienta confiable para la determinación de la composición 

elemental de muestras sólidas.  

2) Las condiciones óptimas de análisis que se recomienda sean aplicadas para todos los 

análisis (estándares y muestras) son las siguientes: grosor de muestra >0.4 cm, 

contenedor especial para el XRF (e.g., Chemplex® de 6.4 cm) con película plástica 

especial (e.g., Mylar® Polyester de 3.6 µm de grosor), humedad <5% y tamaño de 

grano (o partícula) lo más homogénea posible. 

3) La utilización de mezclas sólidas de CRMs para la calibración del equipo de XRF, 

permitió incrementar el número de estándares certificados disponibles y eliminar 

hiatus presentes en algunas curvas de calibración.  

4) Se caracterizaron las condiciones redox de los sedimentos de la región sur del Golfo 

de California como generalmente anóxicas. De manera más especifica, las 

condiciones en Cuenca Carmen son de anóxicas a euxínicas, mientras que las 

presentes en la Cuenca Pescadero sonde  óxicas a anóxicas. 

5) Se utilizó una combinación de los parámetros DOP, FeHR/FeT y Mo para caracterizar 

el estado paleoredox de sedimentos modernos depositados bajo una zona de mínimo 

oxigeno.  

6) Los esquemas DOP vs. Mo y Mo vs. FeHR/FeT fueron los más exitosos para 

determinar el estado redox de sedimentos modernos depositados bajo una zona de 

mínimo oxigeno. 

7) La degradación de la materia orgánica (resultado de una productividad primaria 

favorecida) es la principal responsable de imprimir las características redox en los 

sedimentos, mientras que la lenta advección de las masas de agua con bajas 

concentraciones de oxígeno disuelto aparentemente no fue un factor importante.  

8) Se identificaron cambios de condiciones cálidas y húmedas (Holoceno temprano) a 

condiciones áridas y frías (Holoceno tardío), como consecuencia de la migración 

hacia el sur de la Zona de Convergencia Intertropical la cual se da en respuesta a 

cambios en la insolación.  
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9) La estrecha relación encontrada entre el material detrítico (e.g., Ti) y el contenido de 

Corg sugieren que la productividad primaria en la región sur del Golfo de California se 

favorece con la fertilización producida por los flujos de material terrígeno de 

escorrentía. 

10)  La extensa influencia espacial en el sistema climático terrestre y la relación de los 

diferentes proxies mediante los cuales se han identificado las ciclicidades de 220±20, 

348±25 y 1370±159, sugieren que estos ciclos no son respuestas a forzamientos 

regionales, sino a un forzamiento externo a largo plazo como el causado por la 

variabilidad solar. 

 

 
 


